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概要 
 
地震は，地球内部の面に沿ってその両側が急激に喰い違う断層運動である．地震
は，面に働くせん断応力が摩擦強度を超えたときに発生する．地震発生機構を理解
し予測につなげるために，まず始めに必要なことは，地殻内の偏差応力の大きさ
と摩擦強度を知ることである．しかしながら，現在までに，地震発生深度で偏差
応力の大きさを広範囲・高密度で測定する方法は確立されていない． 
有望な一つの方法が，大地震に伴う主応力軸・応力比の変化を検出し，それがそ
の地震の静的応力変化に起因するとして，地震前の偏差応力の大きさを見積もる方
法である．すなわち，本震前の偏差応力が大地震による応力変化量に比較して大き
い場合には主応力軸・応力比が変化し，逆の場合は変化しない．ただし，通常の場
合，大地震後は活発な余震活動がみられるものの，大地震発生前には地震活動が一
般に高くないことなどから，多くの場合，主応力軸・応力比の時間変化を検出する
ことは難しい．したがって，大地震に伴う有意な主応力軸・応力比を見出した事例
は，極めて少ない．そこで，本研究では，東北日本の応力場についてこれまでに比
べて格段に詳細に推定することを試み，地震を引き起こす地殻の偏差応力が従来考
えられていた値よりも小さいことを見出した．  
本研究では，震源域あるいはその周辺域の主応力軸方向・応力比を変化させた可
能性がある大地震として，2011年M9.0東北地方太平洋沖地震 (以下，東北沖地震)，
2008M7.2 年岩手・宮城内陸地震，2011 年 M7.0 福島県浜通りの地震を対象とし，
それらの地震前後での震源域の応力場について詳細に解析を行った． 
まず，東北沖地震前後の東北日本地殻内の主応力軸・応力比を，格段に空間解像
度を上げて推定するために，東北日本に展開された基盤地震観測網および臨時地震
観測網の波形データから P 波初動極性を読み取り，それを用いてメカニズム解を決
定した．新たに求められたメカニズム解の数は 3204個であり，既存のメカニズム解
データと統合した．P波初動極性を原記録から読み取ることによって，解析に用いる
メカニズム解の総数を，Yoshida et al. (2012)，Hasegawa et al. (2012)で用いられた
それの 2 倍近くに増やすことができた．これらのメカニズム解データに応力テンソ
ル・インバージョン法を適用することにより，東北日本地殻内の主応力軸方向の空
間分布を推定した． 
その結果，東北沖地震発生前の東北日本の主応力軸方向は，最大主応力軸がプレ
ート収束方向に向くという従来から知られていた知見とは異なり，最大主応力軸方
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向は顕著な空間変化を示すことが明らかになった．島弧・背弧域および前弧域中部
では，従来から知られていたように，最大主応力軸が空間的にほぼ一様にプレート
収束方向（西北西-東南東方向）を向くのに対し，前弧域北部の北上山地周辺および
前弧域南部の阿武隈山地周辺では，それとは異なり，前者では南北方向，後者では
浅部 （< 約 14 km)で鉛直方向，深部（> 約 14 km）で北西-南東方向を向く．さら
に，最大主応力軸が一様にプレート収束方向を向いている島弧・背弧域であっても，
応力レジーム (stress regime)をみると，標高が高い山地下では横ずれ断層発生応力
場，標高が低い平野下では逆断層発生応力場が卓越する．すなわち，応力レジーム
の空間分布が，地形の分布と対応する傾向が認められた．適当な仮定のもとに推定
した地殻内のモデル応力場によると，観測から得られた応力レジームと地形との相
関を説明するためには，偏差応力が約 20 MPa程度以下であることが必要である． 
Yoshida et al. (2012)，Hasegawa et al. (2012)は，東北沖地震に伴って主応力軸が
回転した地域が 3 つあり，そのような地域では地震後の主応力軸方向が静的応力変
化と良く一致することを見出した．本研究でインバージョンに用いるデータ数を格
段に増やして再解析を行った結果，そのうちの 1 つである海域下の上盤プレート内
のうちすべり量の大きかった領域の直上の領域では，Hasegawa et al. (2012)と同様
に，主応力軸の逆転が認められた．既に Hasegawa et al. (2012)が指摘しているよう
に，この地域では東北沖地震前の差応力の大きさが 15~25 MPaより小さかったと推
定される．もう 1 つの前弧域福島県いわき周辺については，再解析の結果，深さ方
向に主応力軸方向の顕著な変化が存在することによる見掛けの変化であることを明
らかにした．さらに島弧・背弧域北部の秋田県-岩手県周辺では，再解析によっても，
東北沖地震に伴う最大主応力軸方向の回転が認められた．特に， 1914 年秋田仙北
地震の震源域においては，数 km 程度の震源位置の違いで発生したメカニズム解を
用いて推定した主応力軸方向が東北沖地震前後で有意に異なる．この観測結果につ
いては，(1) この地域では，地震前に差応力の大きさが 1 MPa以下と局所的に極め
て小さかった，(2) 主応力軸方向が数 – 10 km以下の空間スケールで変化している，
という 2通りの可能性が考えられる． 
東北日本内陸域地殻内の S 波偏向異方性構造の推定を行った．島弧・背弧域に分
布する観測点において得られた S波の偏向異方性構造の特徴として，大きく分けて 2
通りあり，地殻内の応力場に対応して S 波の速い振動方向が地殻の最大水平圧縮応
力軸方向とほぼ平行であるものと，地殻不均質構造に対応して S 波の速い振動方向
が地表活断層の走向とほぼ平行であるものとが卓越した．東北沖地震前後で S 波偏
向異方性が有意に変化したという結果は得られなかった．特に，東北日本の島弧・
背弧域北部において，北東-南西方向を向く S波の速い振動方向が増加したという傾
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向はみられず，第 2章で，この地域で最大主応力軸が東西から北東-南西方向に変化
した可能性が示唆されていたが，それを支持する結果は得られなかった． 
次に，2008 年岩手・宮城内陸地震前後の期間における震源域の応力場を調べた．
まず，臨時地震観測網によるデータを加えて Double difference法を用い震源の再決
定を行った．さらに，臨時観測網による波形データから P 波極性を読み取り，それ
を加えてメカニズム解を決定した．新たに P 波極性を読み取ったことにより，従来
の研究 (吉田，2011; Huang et al.,2011)でのそれと較べて約 10~15倍の計 3,879個
という多数のメカニズム解を決定することができた．このようにして新たに求めた
メカニズム解データに，応力テンソル・インバージョンの手法を適用した． 
推定された主応力軸方向は，本震前の期間では最大主応力軸の方向が空間的にほ
ぼ一様で，プレート収束方向と平行な西北西-東南東方向を向く．これに対して，本
震後には顕著な変化を示し，すべり量の小さかった領域に近い余震域の北部と南部
では，本震前と同様に最大主応力軸が西北西-東南東方向を向くものの，大きなすべ
りが生じた領域に近い余震域の中部では，最大主応力軸方向がすべりの大きかった
領域を同心円状に取り巻くような，特徴的な空間分布のパターンを示した．この最
大主応力軸の空間分布のパターンは，本震のによる静的応力変化のそれとほぼ一致
する． 
このことから，本震後の期間における主応力軸方向の顕著な空間不均質は，それ
まで空間的に一様であった本震前の震源域の応力場に本震後に静的応力変化が加わ
ったことにより形成されたと推定される．その場合，本震前の偏差応力の大きさを
見積もることができる．主応力軸の回転に基づいて推定された本震前の差応力の大
きさは約 20 MPa以下であった．ただし，本震後の主応力軸の顕著な空間不均質が，
もともと本震発生以前から存在していた可能性も残されている．そうだとすると，
すべり量の大きな領域に近い余震域中部で，本震発生前に，最大主応力軸と断層面
のなす角が平行に近かったことになる．そのような主応力軸が unfavorable な向き
をした応力場で本震が発生したのであるから，この場合も，断層強度が極めて弱く，
したがって差応力も小さかったと推定される． 
最後に， 2011年福島県浜通りの地震の震源域における本震前後の応力場を調べた．
まず，臨時地震観測網によるデータを加えて Double difference法を用いて震源再決
定を行った．次に，F-net，気象庁により推定されたメカニズム解を用いて応力テン
ソル・インバージョンの手法により主応力軸・応力比の推定を行った．本震前の期
間では最小主応力軸の方向が空間的にほぼ一様に東西方向を向いていた．これに対
し，本震後には顕著な変化を示し， 最小主応力軸がすべりの大きかった領域を同心
円状に取り巻くような，特徴的な空間分布のパターンを示した．更に詳細に見ると，
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3/19 に Mw5.8 の地震が発生した震源域南端部では，最小主応力軸の方向が北東-南
西方向を，震源域北端部では北西-南東方向を向く．本震後の期間において得られた
最小主応力軸の特徴的な空間分布のパターンは，2011 年福島県浜通り地震，
2011/3/23に震源域北部で発生したMw5.7の地震，2011/3/19に震源域南部で発生し
たMw5.8の 3つの地震による静的応力変化のそれとほぼ一致した．したがって，本
震後の期間における主応力軸方向の顕著な空間不均質は，それまで空間的に一様で
あった本震前の震源域の応力場に静的応力変化が加わることにより，主応力軸が回
転した結果であると推定される．本震前の応力場が空間的に一様であったとの仮定
に基づき，本震前の差応力の大きさを見積ると，約 10 MPa 以下であったと推定さ
れる． 
以上のように，近年東北日本で発生した大地震を詳細に調べた結果，大地震震源
域に主応力軸方向の顕著な空間不均質が存在し，それらが震源断層の応力変化によ
ってほぼ再現できることがわかった．これらの事実は，静的応力変化が，地震前の
応力場に擾乱を与え，主応力軸方向に顕著な空間不均質を形成させた可能性を強く
示唆する．主応力軸・応力比の変化に基づくと，地震前の偏差応力の大きさは，数
～十数MPaと極めて小さいことになる．このことは，第一に，地震を発生させるせ
ん断応力の大きさが，例えば静水圧の間隙水圧を仮定して推定される摩擦強度に比
べて遥かに小さく，地震発生には，摩擦強度を減少させる overpressured fluidのよ
うな特別なメカニズムが関わらなければならないことを意味する．第二に，偏差応
力の大きさが小さいとした場合，1914年秋田仙北地震の場合で議論したように，過
去の地震の発生の際にも応力場が擾乱し，それが短波長の応力不均質の原因になっ
ている可能性がある．応力が解放され応力場の空間不均質が解消されるまでにどの
程度の時間がかかるものなのかはわからないが，過去の大地震震源域の主応力軸・
応力比を詳細に調べ直すことにより，地球内部の応力・断層強度に関して，新たな
知見が得られる可能性がある．また，逆にこの関係を利用して，短波長の応力場の
空間不均質が検出された地域の中から，歴史記録に残っていない中規模〜大規模地
震の存在を抽出できる可能性がある．つまり，海溝型巨大地震による応力擾乱を利
用して内陸活断層の地震サイクルに関する情報（最新活動時期など）を引き出すこ
とが可能かもしれない． 
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第１章 序論 
 
1-1. 地震発生と応力・強度 
 
地震は，地球内部の面に沿ってその両側が急激に喰い違う，すなわち，面に沿っ
て急激なすべりを生じる断層運動である．その発生の条件は，面に働くせん断応力
が，摩擦強度に達することである．したがって，次のようなクーロン-アモントン型
の破壊基準により記述される． 
τ = μ = μ −    (1-1) 
 (τ：せん断応力，′：有効法線応力，：法線応力，：間隙流体圧， 
μ：摩擦係数) 
すなわち，摩擦強度は面に働く法線応力 から間隙流体圧 	を引いた有効法線応
力と摩擦係数 μの積に相当する．なお，摩擦係数は岩石の種類によらずほぼ一定
であることが室内実験から知られている． 
地震発生の際には，断層面に加わるせん断応力が，式(1-1)で表現される摩擦強度
の大きさまで到達していたことになる．せん断応力の大きさは，等方的な圧力には
依らず，応力成分から等方圧力を差し引いた偏差応力の大きさにより規定される．
したがって，地震発生機構の理解のため，さらには地震発生予測のためには，地殻
内の偏差応力の大きさと摩擦強度を知ることが第一に必要な条件となる．しかしな
がら，現在までに，地震が発生するような深度で偏差応力の大きさを広範囲・高密
度で測定する方法は確立されていない．地震発生予測が極めて難しいのは，このた
めである． 
 地球内部の摩擦強度を支配する摩擦係数，法線応力，間隙水圧の値に関しては，
これまでに様々な知見が得られてきている．摩擦係数については，Byerlee (1978)
が多くの岩石摩擦実験のデータを整理し，粘土を除いた岩石の摩擦強度に関して見
出した以下の関係が知られている． 
τ = 0.85 (50	 < 	  	< 	200	MPa)	   (1-2) 
τ = 50 + 0.6 (200	 < 	  	< 	2000	MPa)	   (1-3) 
間隙水圧 の存在下においても， 
τ = 10 + 0.6 −      (1-4) 
とする有効法線応力の法則がよく成り立つとされている (Byerlee, 1967)．このよう
に，摩擦係数  μの値は，岩石の種類や，すべり面の粗さや温度にもよらずに
μ = 0.6 − 0.85をとることが知られている． 
 また，地球内部に存在する面に加わる法線応力の大きさは，近似的には被り圧に
対応する．したがって，地殻内での法線応力は，その密度 を一定とした場合，お
よそ次のように近似できる． 
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 ≈      (1-5) 
ここで，は重力加速度，は深さを表す． 
間隙水が地表まで連続的に繋がるような場合，間隙水圧は静水圧状態となる．そ
の場合，水の密度を とすると， 
P =     (1-6) 
が成り立つと考えられる．間隙水圧が静水圧の状態にあることを仮定し，地殻の密
度を  = 2600	/，重力加速度を  = 9.8	m/	 として，(1-4)式により，地殻
内部の摩擦強度を概算すると，その大きさは，深さ 10 kmで 100 MPa，深さ 30 km
で 290 MPa，深さ 50 kmで 480 MPa程度となる．現実にこの深さ範囲で地震が発
生していることから，断層面に加わるせん断応力の大きさも同程度であったことに
なる．ただし，この推定が有効であるのは，地震発生に関与する間隙水圧が静水圧
状態の場合に限られる． 
ところで，既に述べたように，地球内部のせん断応力の大きさを推定する確立さ
れた方法は存在しないが，地震発生前後での断層面に加わるせん断応力の減少量，
すなわち応力降下量を推定することは可能である．実際，応力降下量は，これまで
に多数の研究者により，多くの地震について推定されてきた．そして，推定された
値は，一般的に一桁程度の誤差を持つものの，0.1 – 10 MPa程度の値を取ることが
多い (e.g. Kanamori & Anderson, 1975; Ide et al., 2003; 山下・他，2004; 小菅・
他，2009, Allman & Shearer, 2009; Hardebeck & Aron, 2009)．応力降下量を，せ
ん断応力の大きさと直接比較することはできないが，これまでに推定されてきた多
くの地震の平均的な応力降下量は，間隙水圧が静水圧という，上記の仮定により推
定された摩擦強度の値に比べて，遥かに小さな値である． 
 
1-2. 間隙水圧の増加に伴う摩擦強度の減少 
 
前節では，間隙水圧が静水圧である状況を仮定して摩擦強度の大きさを推定した．
しかしながら，これまでに，地震の発生に静水圧を超えた過剰圧力の 
(over-pressure) 間隙水が関わっているであろうとする複数の根拠が指摘されてい
る (e.g. Hubbert & Rubey, 1959; Rice 1992; Sibson 1992; Hasegawa et al., 2005)．
例えば，Sibson (1992)は， 
(1) 静岩圧に匹敵するほどの過剰間隙圧の存在下でしか生じ得ないと考えられる，引
っ張り破壊に伴う水平な脈状構造が広範に存在すること．そして，それらが大量
の水を含む鉱物により満たされていること (Secor, 1965; Etheridge, 1983) 
(2) 極めて小さなせん断応力しか働かないはずの浅角の押しかぶせ断層 
(overthrust)において，現実にすべりが生じていること  (Hubbert & Rubey, 
1959; Price, 1975) 
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(3) 地域の応力場から見て破壊条件が満たされやすい断層  (favorably oriented 
fault)のみでなく，比較的小さなせん断応力しか働かないはずの既存断層 
(unfavorably oriented fault)が，繰り返し再活動していること (Sibson, 1990) 
(4) 地震発生域・変形集中域に局所的な低速度域が存在すること (Eberhart-Phillips, 
1990) 
(5) ボアホールでの流体圧の観測結果 (Hubbert & Rubey, 1959; Fertl et al.,1976; 
Davis et al., 1983; Berry, 1973; Yerkes et al.,1990 ) 
を根拠に，overpressureな流体が地震発生に密接に関わるとする fault valveモデル
を提唱した． 
また，Hasegawa et al. (2005)は，東北地方における地震波速度トモグラフィーの
研究と火山の分布，GPS データから推定される歪速度の分布，活断層，S 波反射面
や深部低周波地震の分布などを総合的に解釈し，マントルウェッジから供給される
メルトが地殻内まで上昇し，高温のメルトおよびそこから放出される水により，地
殻の軟化・非弾性変形が生じ，最終的には内陸地震の発生に至るとする，島弧地殻
の変形と内陸地震発生のモデルを提唱した．そのようなマントルウェッジ内の上昇
流を介してスラブ起源の水が島弧地殻まで上昇し，そこでの地震発生に密接に関わ
っているらしいことは，例えば 1995年兵庫県南部地震 (Zhao et al., 1996; Zhao & 
Negishi, 1998; Okada et al., 2007a)や 2003年宮城県北部地震 (岡田, 2003; Okada 
et al., 2007b)，2008年岩手・宮城内陸地震 (Okada et al. 2010)などの大地震発生域
における地震波速度構造トモグラフィーの結果からも示唆されている．深部から上
昇してきて島弧地殻に達し，そこで面に沿って over-pressurred fluidとして滞留す
れば，そこの摩擦強度を下げ，地震が発生しやすくなるためである． 
 
1-3. 地震データを用いた応力推定 
 
1-1節で既に述べたように，地震が実際に発生する深さ範囲で，応力あるいは断層
強度を広域かつ高密度に推定する方法は，今のところ存在しない．しかし，応力の
情報を抽出する方法が全くないわけではない，その一つで，かつ，今のところ最も
有力な方法が，複数のメカニズム解 (Gephart & Forsyth, 1984; Michael, 1987)や，
複数の断層面とすべり方向 (Angellier, 1984)をデータとして用いる応力テンソル・
インバージョン法である． 
応力テンソル・インバージョン法とは，地震のすべり方向が断層面に働くせん断
応力の最大方向と平行であるとするWallace-Bottの仮説に基づき，メカニズム解か
ら得られる断層面とスリップ・ベクトルのデータ，あるいは地表でみられる断層と
すべり方向のデータを用いて応力の情報を抽出する方法である．応力場のパラメー
タとして，最大 (),中間 (), 最小 ()主応力軸の方向と，応力の差の比で定義さ
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れる応力比 R = 
 − /
 − を推定することができる．ただし，精度の良い応
力パラメータの推定のためには，大量のメカニズム解や，大量の断層面とすべり方
向のデータを用いる必要がある． 
なお，応力場の情報を間接的に抽出するために，S波の偏向異方性が用いられるこ
とがある．この方法では，S 波のスプリッティング現象により生じる S 波の速い振
動方向が，最大水平圧縮応力の方向であるとみなす．S波のスプリッティングが地殻
内部でのクラックの配向によるとすると，そのクラックの配向を支配する主要因は
偏差応力であると考えられるためである．しかしながら，S波の分離は，応力起因の
クラック配向の他に，地殻内に分布する断層面などの不均質構造にも影響され得る 
(e.g. Tadokoro, 1999; Zinke & Zoback, 2000 ; Bonnes & Zoback, 2006)ことに注意
が必要である． 
しかしながら，1-1節で述べた通り，いずれにしても，これらの方法では，偏差応
力の大きさを推定することはできない．地震発生予測のためには，是非とも偏差応
力の大きさと断層の摩擦強度の情報が欲しいところであり，したがって，これまで
にも，偏差応力の大きさあるいは断層の摩擦強度を，何とか推定しようとする試み
が行われてはきた．その中で，一つの有力な方法が，大地震に伴う主応力軸方向・
応力比の変化を検出し，それがその地震の静的応力変化の影響によるとして，偏差
応力の大きさを見積もる方法である． 
その方法について，概要を述べる．本震前の偏差応力が大地震による応力変化量
に比較して大きい場合には主応力軸・応力比は変化せず，逆の場合には変化するこ
とを利用する．ある大地震発生前後の震源域の応力テンソルをそれぞれ   , 
	
と書くことにする．大地震前の応力テンソル  は，広域的な応力場 
(regional stress; e.g. Zoback 1992; King et al., 1994)を反映し，空間的におよそ一様
であることが期待される．一方，本震後の応力テンソル		
は，大地震発生に伴う
静的応力変化 による影響を受けているはずである．すなわち， 
	
 = 	 + 	   (1-7) 
大地震に伴う静的応力変化 に関しては，均質半無限弾性体の食い違い理論 
(Okada, 1992)に基づいて，その全ての成分を推定することが可能である．また，大
地震前後の応力テンソル , 	
に関しては，応力テンソル・インバージョンに
より，主応力軸方向と応力比に関係する 4パラメータを推定することが可能である．
断層面に働くせん断応力の大きさが応力テンソルの等方成分に関係しないことから，
応力テンソルの偏差成分のみを考えることにすれば，(1-7)式を解くことにより， 
と 	
の絶対値を含めた全成分を推定することが可能である． 
Hardebeck & Hauksson (2001)は，大地震を生じた断層近傍を想定して，
を断層面に沿った応力降下量により近似することにより，軸が断層面の法線方向，
すべり方向と直交するような 2次元近似が可能な場合の解析解を求めている．また，
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Wesson & Boyd (2007)は，主応力軸と断層面のより一般的な関係を考え，(1-7)式を
最小二乗法に基づいて解く方法を提案している． 
ただし，一般に，大地震後には活発な余震活動がみられるものの，大地震発生前
には地震活動が高くないことなどから，多くの場合，主応力軸方向・応力比の時間
変化を検出することは難しい．したがって，大地震に伴う有意な主応力軸方向・応
力比の変化を見出し，偏差応力の推定を行った事例は，極めて少ない． 
先行研究で行われた，地震前後の主応力軸方向・応力比の変化に基づいた偏差応
力の大きさの推定結果について概説する．Hardebeck & Hauksson (2001)は，1992
年 M7.3 Landers 地震に伴って，軸が回転し，それの断層面とのなす角が有意に
変化したことを，本震前後の地震のメカニズム解を用いた応力テンソル・インバー
ジョンにより見出した．震源域における 軸の回転が断層面上での地震すべりに起
因するとして，2次元問題の解を導き，それと観測から得られた回転角との比較から，
本震前に働いていた偏差応力の推定を行った．その結果，最大せん断応力が 12 MPa
という小さな値を得た． 
また，Wesson & Boyd (2007)は 2002年M7.9 Denali地震に伴って主応力軸の方
向，応力比が変化したことを，同様に，メカニズム解データの応力テンソル・イン
バージョンにより検出した．彼らは．本震後の応力テンソルが，本震前の応力テン
ソルに本震による静的応力変化を加えたものであるとして，大きさの分かっている
静的応力変化を媒介として，本震前と後の偏差応力の大きさを見積もった．見積も
られた本震前の震源域におけるせん断応力は 1 - 4 MPaと，この場合も極めて小さ
な値が推定された． 
これら 1992年M 7.3 Landers 地震，2002年M7.9 Denali地震の震源域で推定さ
れた地震前の偏差応力の大きさは，静水圧状態の間隙水圧を仮定して求めた摩擦強
度に比べて遥かに小さい値であり，ともに地震時応力降下量 (それぞれ，5 - 10 MPa，
1 - 4 MPa)に近い値である． 
 
1-4. 東北日本海域部における偏差応力の絶対値 
 
Hasegawa et al. (2011; 2012)は，2011年 M9.0東北地方太平洋沖地震（以降，東
北沖地震）に伴う主応力軸の回転を検出し，それに基づいて，この地震の震源域お
よびその周辺における偏差応力の大きさを推定した． 
Hasegawa et al. (2011)は，震源断層近傍の地震の近地広帯域地震波形のモーメン
トテンソル・インバージョン解（NIED，F-net Project）をデータとして用いた応力
テンソル・インバージョンにより，東北沖地震に伴って，プレート境界近傍におけ
る 軸の傾斜角が変化したことを見出した．軸は約 30 ﾟ 回転し，本震後にはプ
レート境界となす角が，おおよそ 80°程度と，正断層発生応力場 (normal fault 
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regime of stress)に変化したことが明らかになった．さらに，推定された東北沖地震
の応力降下量 ~ 8 MPaを用いて，震源断層近傍における東北沖地震前のせん断応力
の大きさを推定した結果，8 -11 MPaの値が得られた．このことは，東北沖地震前の
せん断応力はその大半が解放された，すなわち，応力降下がほぼ完全に近かったこ
とを意味する． 
さらに，Hasegawa et al. (2012)は，同様に近地広帯域地震波形のモーメントテン
ソル解をデータとした応力テンソル・インバージョンによって，太平洋下の東北沖
地震震源断層直上の上盤側プレート内における，東北沖地震に伴う主応力軸の回転
を見出した．それによると，上盤側プレート内では，東北沖地震前には東西圧縮の
逆断層発生応力場 (reverse fault regime of stress)であったのに対して，東北沖地震
後には東西引っ張りの正断層型へと，軸と 軸が逆転している領域が存在する．
そして東北沖地震後にみられる東西引っ張りの正断層発生応力場は，東北沖地震に
よる地震時静的応力変化と調和的であり，そのような主応力軸の逆転がみられる領
域は，静的応力変化の大きさが差応力で 15 MP 以上である範囲とおよそ一致する．
このことから，この上盤側の領域においても，東北沖地震前には偏差応力の大きさ
が，差応力で 15 – 25 MPa以下であったことが推定された．これらの結果は，東北
日本太平洋下の東北沖地震震源域およびその近傍では，偏差応力の大きさが地震前
から非常に小さかったことを意味する． 
その後，Hardebeck (2012)は，GCMT (Global CMT Project CMT Solution)をデ
ータとした応力テンソル・インバージョンにより，2011年 M9.0東北沖地震前後の
応力場の変化を調べた．その際，使用したデータが GCMTに限られていたため，1) 
使える地震のマグニチュードの下限が大きく，メカニズム解の数を補うために震源
断層近傍の地震だけでなくより広い深さ範囲の地震を用いていること，2) 広い深さ
範囲の地震を用いてもメカニズム解のデータ数が少ないこと，などの事情があるも
のの，Hasegawa et al. (2011)と同様に，本震に伴う応力場の変化を見出した．すな
わち，東北沖地震に伴う 軸の回転を見出し，その回転角から ∆τ/τ > 0.9と推定し
た．ここで，∆τは応力降下量，τは本震前の震源域のせん断応力である．Hasegawa 
et al. (2011)と同様に，∆τを 8 MPa程度とすると，本震前のせん断応力 τ < ~9 MPa
となる．ここでも非常に小さいせん断応力が推定された． 
なお，Hardebeck (2012)は，GCMT のメカニズム解を使って，2004 年スマトラ
沖地震および 2010年チリ Maule地震前後の応力場も調べている．その結果，どち
らの地震でも，本震に伴う 軸の回転が見出され，2010年チリ Maule地震の場合
では，東北沖地震と同じく ∆τ/τ > 0.9，2004年スマトラ沖地震の場合では，震源域
の中部・北部で ∆τ/τ > 0.85，南部で ∆τ/τ > 0.4‐1.0と推定された．本震の応力降
下量が数MPa程度であることを考えると，本震前のせん断応力は数～10数MPaと
なる．ここでも，本震前の極めて小さなせん断応力が推定されたことになる． 
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1-5. 本研究の目的 
 
前節に述べたように，偏差応力あるいは断層の摩擦強度が極めて小さいという推
定結果が，まだ数は多くないものの，いくつか得られている．推定されたこのよう
に非常に小さな偏差応力・断層強度がより一般的であるか否かを知ることは，地震
発生機構を理解する上で重要である． 
そこで，本研究では，東北日本の応力場について先行研究よりも格段に詳細な推
定を試みる．Yoshida et al. (2012) は，東北沖地震前後の東北日本内陸域の応力場を
調べ，秋田県北部および福島県浜通り地域において，顕著な主応力軸の回転を報告
した．それによると，東北沖地震による静的応力変化は，この地域で差応力にして 1 
MPa程度となり，本震前の差応力がそれより小さかったことが指摘されている．そ
の確認を兼ねて，まず第 2章では，東北沖地震前後の応力場を Yoshida et al. (2012) 
より詳細に推定する．臨時地震観測点を加えて，新たに多数のメカニズム解を求め，
応力テンソル・インバージョン法に用いるデータ数を格段に増やす．得られたメカ
ニズム解に応力テンソル・インバージョン法を適用することにより，東北日本の応
力場の詳細な特徴と東北沖地震前後での変化を調べる． 
第 3 章では，東北日本内陸部の S 波偏向異方性構造を推定することにより，軸
方向の空間分布，東北沖地震前後での変化について，更なる情報を抽出することを
目指す． 
第 4 章，第 5 章では，東北日本内陸部で近年発生した 2008 年 M7.2 岩手・宮城
内陸地震 (第 4章)および 2011年M7.0福島県浜通りの地震 (第 5章) の震源域にお
いて，多数のメカニズム解を用いて本震前後の応力場を詳細に調べる．本震に伴う
応力場の変化が検出されれば，応力の大きさの情報が得られるからである． 2008
年岩手・宮城内陸地震については，余震観測データなど，臨時地震観測データから，
P波極性を新たに読み取ることにより，メカニズム解のデータ数を格段に増やして，
インバージョン解析を行う．第 6 章では，東北日本の応力場について議論し，最後
に，本研究で得られた結果をまとめる． 
 
1-6. 規約・定義 
 
本稿で用いる学術用語は，原則として文部省・日本地震学会 (2000)の学術用語集
に依拠するが，該当する用語が存在しないような場合には，適当な訳語に加えて，
対応する英語を括弧内に示した． 
方位角・傾斜角は，それぞれ北から時計回りに測った角度，水平面から下向きに
測った角度により表す．応力テンソルについては，圧縮を正符号とする． 
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また，応力レジーム (stress regime)は，断層に対応させた応力場の分類方法の一
つである．本稿では，最も鉛直に近い主応力軸が，最大 ()主応力軸，中間 ()主
応力軸，最小 ()主応力軸である場合を，それぞれ，正断層発生応力場 (normal fault 
regime of stress)，横ずれ断層発生応力場 (strike fault regime of stress)，逆断層発
生応力場(reverse fault regime of stress)と呼んで分類する． 
一般に，偏差応力テンソル (deviatoric stress tensor) は，応力テンソル の平
均応力 	からのずれを表し，を単位テンソルとした場合，次のように記述できる． 
	 = 	− 
    (1-8) 
 
 = 
     (1-9) 
本稿では，偏差応力の大きさを，主として次のように定義される差応力 (differential 
stress)により表す． 
S =  −     (1-10) 
 
法線ベクトルが， = であるような断層面に働くせん断応力 τは，主軸座
標系において，次のように記述される． 
 
τ = 

( − ) + 

( − ) + 

( − ) (1-11) 
 
式(1-11)から明らかなように，せん断応力 τは応力テンソルの等方成分に依ら
ない．そして，その最大値は，差応力の 1/2倍である． 
 
 = 1−32 = S/2   (1-12) 
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第 2 章 2011年東北地方平洋沖地震前後の応力場 
 
2-1. はじめに 
 
2-1-1. 東北日本の応力場と 2011年東北地方太平洋沖地震 
 東北日本は，典型的な沈み込み帯の 1 つとして知られており，東北日本弧を乗せ
た北米プレートに対して，太平洋プレートが日本海溝から西北西方向に速度 7.0 ~ 
8.5 mm/yr (Altamimi et al., 2007)で沈み込んでいる．東北日本の内陸部から海域部
にかけての上盤側プレート内の応力場に関しては，地殻内の最大主応力軸がプレー
ト収束方向と平行な西北西 -東南東方向を向いていることが，先行研究  (e.g., 
Hasegawa et al., 1994 & 2012; Townend & Zoback, 2006; Terakawa & Matsu’ura, 
2010; Yoshida et al., 2012)により知られており，この応力状態は太平洋プレートと
北米プレート間の収束およびプレート境界での固着により形成されていると考えら
れている (e.g. Wang & Suyehiro, 1999)．  
このプレート境界において，これまでに多数のマグニチュード 7.5~8 クラスの大
地震が繰り返し発生してきた．政府の地震調査委員会は，過去の地震発生データに
基づいて将来発生する地震の規模・確率について，長期予測を行い，それを公表し
てきた (http://jishin.go.jp/main/choukihyoka/ichiran_past/ichiran20110111)．それ
によると，東北日本沖合で発生する地震の最大規模は 8.5程度であると考えられてい
た． 
しかしながら，2011 年 3 月 11 日に，予測された規模をはるかに上回る日本の観
測史上最大のMw 9.0の超巨大地震が，東北日本の太平洋沖のプレート境界で発生し
た．この 2011年東北地方太平洋沖地震 (以下，東北沖地震)は，日本海溝の近傍にお
いて数十～50 mを超えるすべりを生じ (Ito et al., 2011; Lay et al., 2011; Yagi et al., 
2011; Iinuma et al., 2012)，その結果，極めて大きな津波を引き起こし，東北地方の
太平洋岸に甚大な被害をもたらした． 
東北沖地震の発生に伴って，極めて活発な余震活動が生じた．震源域直上の上盤
側プレート内においても，非常に活発な地震活動が誘発された．特異なことに，東
北沖地震後に誘発された地震の多くは正断層型のメカニズム解を持ち，東北沖地震
以前に卓越していた逆断層型のメカニズム解とは正反対に近いメカニズム解を持つ
(Asano et al., 2011)． 
Hasegawa et al. (2011)は，近地の広帯域地震波形のモーメントテンソル・インバ
ージョンにより F-netで推定されたメカニズム解（NIED，F-net Project）を用いて
応力場の時間変化を調べ，主応力軸方向が東北沖地震に伴って大きく変化したこと
を示した．さらに，Hardebeck & Hauksson (2001)の方法に基づいて，断層面と 軸
のなす角が本震に伴って顕著に変化したことを指摘し，その角度変化から東北沖地
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震前にプレート境界に加わっていたせん断応力の推定を行った．求まった値は， 
8-11 MPaと，静水圧状態の間隙水圧を仮定して求めた摩擦強度に比べて遥かに小さ
な値である． 
さらに，Hasegawa et al. (2012)は，近地広帯域地震波形のモーメントテンソル・
インバージョンにより推定された Asano et al. (2011)のメカニズム解を用いて，震源
域直上の海域上盤プレート内の応力場の推定を行った．得られた上盤プレート内の
応力場は，東北沖地震前に逆断層発生応力場であったものが，東北沖地震後には正
断層発生応力場に変化していた．東北沖地震後に推定された正断層発生応力場を東
北沖地震の静的応力変化と比較すると，両者は良く一致しており，この応力場の変
化は東北沖地震の静的応力変化に起因すると解釈された．さらに，彼らは，東北沖
地震前後でこのように顕著な応力場の変化が起こった領域が，静的応力変化の大き
さが差応力で約 15 MPa 以上の範囲内であったことから，東北沖地震前の偏差応力
の大きさが ~ 15 MPaよりも小さかったと推定した．ここで推定された差応力の大
きさも，上記のプレート境界近傍の場合と同様，極めて小さい値である． 
東北沖地震後に，地震活動が活発化したのは，東北日本の太平洋沖合のみならず，
内陸部でも同様であった (Hirose et al., 2011; Toda et al., 2011; Okada et al., 2011)．
Yoshida et al., (2012)は，東北日本内陸で発生した浅発地震のメカニズム解を，P波
初動極性データを用いて新たに決定し，既存のメカニズム解と合わせて，応力場の
推定を行った．得られた東北沖地震前後の応力場は，秋田県および福島県いわき付
近において有意な時間変化がみられ，東北沖地震後に推定された主応力軸の方向は，
東北沖地震による静的応力変化のみによって求められた主応力軸とほぼ一致するか，
あるいはその方向に向かって変化した．したがって，東北日本内陸部の秋田県およ
びいわき付近においても，応力場が変化した可能性が示唆される．そのように主応
力軸が実際に回転したとすると，これらの地域の東北沖地震以前の偏差応力の大き
さは， 1 MPaよりも小さな差応力であったことになる．この大きさは，一般に推定
されている地震の応力降下量 0.1 – 10.0 MPaの下限に近い小さな値である． 
ただし，Yoshida et al. (2012)が応力テンソル・インバージョンにより検出した，
秋田県あるいはいわき付近で推定された東北沖地震に伴う主応力軸の回転は，応力
場の空間不均質に起因する見かけの変化である可能性もある．応力テンソル・イン
バージョンにより応力場を推定する際には，対象領域を小さな領域に分割したうえ
で，分割された個々の領域内では，応力場が一様であることを仮定する．その仮定
が成り立たない場合，見かけ上，誤って顕著な主応力軸・応力比の変化を検出して
しまう可能性がある (e.g. Smith & Dieterich, 2010; Smith & Heaton, 2011)．  
 
2-1-2. 本章の目的 
上記のように，推定された東北沖地震前の偏差応力は極めて小さい．本章では，
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それを確認するために，インバージョンに使うメカニズム解データを格段に増やす
ことによって，東北沖地震前後の応力場をより高い精度・空間分解能で推定するこ
とを試みる． 
東北日本には，東北沖地震の発生前から，多数の臨時地震観測点が展開されてお
り，現在まで継続している．加えて，東北沖地震発生後には，2011年東北地方太平
洋沖地震合同余震観測グループにより，東北日本を中心として，多数の臨時地震観
測点が新たに展開された． 
本章では，これらの臨時地震観測点で得られた原波形記録から読み取られた P波
初動データを加えて，新たに大量のメカニズム解を推定する．それらのメカニズム
解を用いて空間解像度を上げることにより，東北沖地震前の応力場の変化を詳細に
調べる． 
 
2-2. 手法とデータ 
 
2-2-1. メカニズム解の推定 
東北日本に発生した地震のうち，規模の大きな地震に関しては，F-net (M ≧ 3.5), 
気象庁 (M ≧ ~2.5)，Asano et al.(2011)などによりメカニズム解の推定がなされて
いる． 本章では，可能な限り詳細な空間解像度で応力場を調べるため，原記録から
P波初動極性を読み取り，新たにマグニチュードのより小さな (M ≦ ~ 2.5) 地震に
ついてもメカニズム解の推定を行った． 
P波初動極性を読み取った観測点の分布を 図 2-1に示す．日本列島に稠密に展開
された基盤観測網に加えて，2006年 6月以降，東北日本を中心に展開された臨時地
震観測網のデータと，2011年東北地方太平洋沖地震合同観測グループにより東北沖
地震以降に展開された臨時地震観測網のデータとを使用した． 
P 波放射特性を用いたメカニズム解の推定のために，Hardebeck & Shearer 
(2002) による手法を用いる．内陸部で 2003 – 2012/9/30 の期間に発生した深さ 
40km以浅の地震に対してメカニズム解の推定を行った．震源位置は気象庁一元化震
源を用い，射出角の推定には気象庁による速度構造モデル (JMA2001, 上野・他. 
2002)を使用した．本章では，Hardebeck & Shearer (2002)の手法により，推定され
た 2枚の節面の拘束状況に基づいて分類された rank A ~ Fのメカニズム解のうち，
rank A, Bのメカニズム解のみを使用する． 
本研究で得られたメカニズム解を，先行研究により推定されたメカニズム解とコ
ンパイルしてデータセットに加える．使用するメカニズム解は， (1) Asano et al. 
(2011)が，防災科学研究所の Hi-net および F-net 観測点で得られた広帯域地震波
形を用いてモーメントテンソル・インバージョン法 (Ito et al. 2006)により推定した
メカニズム解 (Variance Reduction ≧ 80 %, 期間 2003 – 2012/9)，(2) 防災科学技
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術研究所 F-net Project により広帯域地震波形を用いてモーメントテンソル・インバ
ージョン法により自動推定されたメカニズム解 (Variance Reduction ≧ 80 %，期
間 1997 – 2012/9)，(3) 気象庁により，P波初動極性を用いて推定されたメカニズム
解 (期間 1997 – 2012/9)，(4) 本章において，定常・臨時地震観測網データから得ら
れた P波初動極性を用いて推定されたメカニズム解 (期間 2006– 2012/9)，(5) 本章
において，定常地震観測網データから得られた P 波初動極性を用いて，推定された
メカニズム解  (2003 – 2012/9)の 5種類である．同一の地震に対して複数のメカニ
ズム解が得られている場合は，この順序で優先順位を与える．それぞれのメカニズ
ム解のマグニチュード範囲は概ね，(1) ≧ 3.5, (2) ≧ 3.5, (3) ≧ 2.5, (4) 0.5 – 3.0, 
(5) 1.0 – 3.0である． 
内陸部で発生した地震のメカニズム解に加えて，海域下の上盤プレート内で発生
したと考えられる地震のメカニズム解も使用する．海域下の上盤プレート内の地震
の選定の際には，(i) その深さがプレート境界面 (Nakajima et al. 2009)よりも 10 
km 以上浅く，かつ，(ii) そのメカニズム解と，この地域で典型的なプレート境界
型のメカニズム解との Kagan角が 25°以上であり，明らかにプレート境界型のメカ
ニズム解とは異なること，を条件にした．内陸部で発生した地震の震源には，気象
庁一元化震源を採用するが，海域下で発生した地震の場合は，一元化震源では深さ
の決定精度が悪いことから，セントロイドが同時推定されているモーメントテンソ
ル・インバージョン法により得られた (1), (2)の解のみを用い，震源位置をセントロ
イドに置いた．得られたメカニズム解の総数は 7126 個 (東北沖地震前：2835 個，
東北沖地震後：4291個)で，そのうち，本研究により推定したメカニズム解は，臨時
観測網などを用いて新たに推定したメカニズム解 2530個 (東北沖地震前：1068個，
東北沖地震後：1462個)，定常観測網のみを用いて新たに推定したメカニズム解 674
個 (東北沖地震前：380 個，東北沖地震後：294 個) の計 3204 個 (東北沖地震前：
1448個，東北沖地震後：1756個) である．新たにメカニズム解を推定したことによ
り，解析に用いるメカニズム解の総数を約 2倍弱とすることができた． 
得られた P 波初動極性を用いて推定したメカニズム解の空間分布を，図 2-2 に示
す．メカニズム解のタイプの分類には，P, T, B軸の傾斜角に基づく Frohlich (1992)
による分類法を参考にして，水平から計測した P, T, B軸の傾斜角が 45 ﾟ以上のメカ
ニズム解をそれぞれ正断層型，逆断層型，横ずれ断層型とした．東北沖地震前では，
正断層型のメカニズム解が 287 個，逆断層型のメカニズム解が 1653 個，横ずれ断
層型のメカニズム解が 666 個と，逆断層型のメカニズム解が支配的であったが，東
北沖地震後には，正断層型のメカニズム解が 1679 個，逆断層型のメカニズム解が
1533個，横ずれ断層型のメカニズム解が 787個となり，正断層・横ずれ断層型のメ
カニズム解の割合が顕著に増えている．特に，正断層型のメカニズム解は海域から
福島県東部にかけて，横ずれ断層型のメカニズム解が東北日本北部で増加している
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ように見える． 
P 軸 (図 2-S1)の方向については，東北沖地震前には西北西-東南東方向を向くメ
カニズム解が卓越していたのに対し，東北沖地震後には海域では鉛直ないしは南北
方向，陸域でも東北日本北部を中心に，北北東-南南西を向くメカニズム解が卓越し
ている．一方，T 軸 (図 2-S2) の方向については，東北沖地震前には鉛直ないしは
北北東-南南西を向くメカニズム解が卓越していたのに対し，東北沖地震後には海域
および陸域の東北日本北部を中心に，西北西-東南東方向を向くメカニズム解の地震
が多く発生している． 
 
2-2-2. 起震応力場の推定 
得られたメカニズム解に対して，Hardebeck & Michael (2006)による damped 
stress tensor inversion法を適用して，東北沖地震前後の応力場の空間分布を推定す
る．応力テンソル・インバージョンでは，1) 分割されたサブ領域内で応力場が一様
であること，また，2) メカニズム解のスリップ・ベクトルの方向が断層面に働くせ
ん断応力の最大方向と平行であることを仮定している (e.g. Gephart & Forsyth, 
1984; Michael, 1984)．ここでは，研究対象とする東北日本全域を，50 km × 50 km
のサブ領域に分割して，それぞれのサブ領域の応力場を同時に求める．この際，デ
ータ残差とモデル長のトレードオフカーブに基づいて，隣接するサブ領域間の空間
ダンピング・パラメータとして， es=0.6を与えた．また，メカニズム解の誤差に伴
って東北沖地震前後で応力場が見かけ上変化してしまう影響を避けるために，同一
領域での時間ダンピング・パラメータを et=0.6として，応力場の推定を東北沖地震
前後でも同時に行った． 
 
2-3. 結果 
 
2-3-1. 東北沖地震前後の起震応力場の空間分布 
 図 2-3に，応力テンソル・インバージョンの手法を適用して得られた 軸，軸
の方向の分布を示す．推定された東北沖地震発生前の 軸の方向をみると，島弧・
背弧域においては，一様に西北西-東南東方向を向く．この方向は，先行研究により
従来から知られていた結果と一致し (e.g., Hasegawa et al., 1994 & 2012; Townend 
& Zoback, 2006; Terakawa & Matsu’ura, 2010; Yoshida et al., 2012)，プレート収
束に起因して形成されると考えられる応力場と一致する．しかしながら，東北日本
前弧域では，従来から知られていた傾向とは異なる方向を示す．すなわち，前弧域
北部 (北上山地周辺)では，軸の方向はおよそ南北方向，前弧域南部 (阿武隈山地
周辺)では鉛直方向であり，プレート収束方向とは大きく異なる．他方，東北日本前
弧域中部 (仙台平野周辺域)では，島弧・背弧域と同様に，軸は西北西-東南東方向
14 
 
を向く． 
軸の方向については，鉛直を示す領域が多いものの，水平を示す領域も存在す
る．そこで，より詳細な空間的特徴を調べるために，研究対象領域全域に東西 5 km，
南北 5 km 間隔でグリッド網を配置し，各グリッドにおける起震応力場の推定を行
った．この際には，可能な限り詳細な空間変化の抽出のために，各グリッドに割り
当てるメカニズム解データをグリッド中心に近いものから順に最大 30 個のみを用
いてMichael (1984, 1987)による応力テンソル・インバージョンの手法を適用して推
定した．なお，グリッド中心からの水平距離で最大でも 30 km以内の地震のみを用
いることとしたが，図 2-S4に示すように，殆どの場合 10 km程度の範囲内に入る．
図 2-4 に，推定した最大水平圧縮応力 ()方向と，拡張応力比  (Simpson, 
1997)の空間分布を示す．の定義は以下のとおりで，鉛直方向の偏差圧縮応力 σv
に逆相関する量である． 
	 =  + 0.5 + −1(0.5 − R) 
(n: よりも偏差応力の絶対値が大きい主軸の個数，	R = 
 − /
 − ) 
がそれぞれ 0-1, 1-2, 2-3の値を取る時，応力レジームは，正断層発生応力場，横
ずれ断層発生応力場，逆断層発生応力場となる． 
島弧・背弧域では，推定された 方向は，図 2-3でもみられたように西北西-
東南東方向で空間的に一様であるのに対して，の値は空間的に不均質な分布をし
ている．の値の分布のパターンは，標高分布（図 2-3a）と対応しているように見
える．そこで，推定された と応力比 R を縦軸，高度を横軸にしてプロットして
みた．それを図 2-5 に示す．は，高度と相関があることがみてとれる（相関係数
＝0.65）．さらに，東北日本の島弧・背弧域全域を，地表の標高に基づいて分割し，
それらの領域毎にインバージョンを行って推定した．，応力比 Rと高度の関係を
図 2-S5に示す．高度 0m から~ 1000mまで応力比 Rは増加し，~1000mを境に応
力レジームが逆断層型 ( >  >  = ) から横ずれ断層型 ( >  =  > )へ
変化した後は，高度の増加とともに応力比 Rは減少していく．一方で，と逆相関
する は高度とともに単調に減少していく．この関係は，標高の増加に伴う地殻内
のの増加によって良く説明することができ，東北沖地震前の地殻内の応力場が地
形の影響を受けていたことを意味する． 
 ところで，図 2-3 は，東北沖地震後に推定された起震応力場が，東北沖地震前の
それと顕著に異なる場所があることを示している．東北沖地震後の海域下の上盤プ
レート内の起震応力場は，軸が西北西-東南東方向を向く正断層型であり，東北沖
地震前と較べると最大主応力軸と最小主応力軸が入れ替わっている．Hasegawa et 
al. (2012)は，そのような応力場の逆転が認められるのは，すべり量の大きかった領
域の直上，静的応力変化が差応力で 15~25 MPa以上の領域であり，そのことから，
この地域の上盤プレート内では東北沖地震前の差応力の大きさが 15~25 MPa より
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小さかったと指摘した．東北沖地震後のデータ期間を増やして解析を行った本研究
の結果でも，同様に応力場の逆転が認められ，小さな差応力であったことを示して
いる．一方，内陸においても，東北日本の島弧・背弧域北部において得られた応力
場は 軸方向が北東-南西 (図 2-3 E2, E3, F2)，東北日本前弧域中部で得られた応力
場は 軸方向が南北 (図 2-3 G4, G5)，東北日本前弧域南部で得られた応力場は 
軸方向が鉛直 (図 2-3 F9, G8, G10)であり，東北沖地震前とは 95 %信頼範囲で比較
しても有意に異なる (図 2-S3)． 
 東北沖地震の地震すべりに伴う静的応力変化を，Okada (1992)による半無限均質
弾性体での理論式に基づいて，Iinuma et al. (2012)のすべりモデルを用いて推定し
た．仮定した弾性定数は，ヤング率が 80 GPa，ポアソン比が 0.25 である．図 2-3
の各領域について，東北沖地震後に応力場を推定した際に用いたメカニズム解の重
心の深さで静的応力変化を推定した．得られた 軸，軸の空間分布を図 2-6(a)に
示す．東北沖地震後に，東北沖地震前と異なる応力場が推定された領域では，軒並
み東北沖地震後の 軸，軸の方向が，本震による静的応力変化によるそれと良く
一致する．その中でも，(1) 島弧・背弧域北部，(2) 前弧域南部の 2領域においては，
応力場を推定する際に使用したメカニズム解の個数が 東北沖地震前後ともに 10 個
以上で，かつ，東北沖地震前後の主応力軸の変化が 95 %信頼範囲でみて有意であっ
た．一方，東北沖地震の地震時すべりによってこれらの領域にもたらされた差応力
の大きさは，およそ 1 MPaである． 
これらの東北沖地震前後に推定された応力場の変化には以下の二通りの解釈が可
能である． 
(a) 東北沖地震前の応力の大きさが非常に小さく (差応力 < 約 1 MPa)，東北沖地
震に伴う静的応力変化により，東北日本の応力の主軸方向が大きく変化した．  
 他方，地殻内の応力場が短波長で変化する顕著な空間不均質性を持つ場合，地震
の発生場所とともに，応力場の推定解が見かけ上変化する可能性が指摘されており 
(Smith & Dietrich, 2010, Smith & Heaton, 2011)，次のような可能性も考えられる． 
(b) 応力場が一様であると仮定していた各サブ領域の中に，サブ領域の拡がりよりも
短波長で変化する空間不均質が存在する．そのため，同一のサブ領域内であって
も領域内の平均像と異なる応力場が存在し，その一部が東北沖地震によって応力
増加となり選択的に活発化した．それにより，見掛け上異なる応力場の解が得ら
れた． 
現実の地殻内の応力場が応力インバージョンを行う空間解像度よりも細かい空間
スケールで不均質性を持つ場合，(a)の可能性から(b)の可能性を切り離すことは不可
能である．一方で，応力場の空間解像度を向上させた際に，それまで応力場一様と
みなしていた領域内部に応力の空間変化が見られ，同一領域の応力場が地震前後で
変化していないような場合には (b)の可能性の方が正しいことが分かり，(a)の可能
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性が除去されることになる．そこで次節において，応力場のより詳細な空間変化を 
(1) 東北日本の島弧・背弧域北部, (2) 東北日本の前弧域南部の 2 領域において調べ
ることとする． 
 
2-3-2. 東北沖地震前後の島弧・背弧域北部の起震応力場 
 詳密な空間スケールでの応力場の均質・不均質性を議論するためには，正確な震
源分布を把握する必要がある．そこで以下では，まず震源の詳細な相対位置を求め
るために，近接する地震間の走時差の最適化を行う Double - difference 法 
(Waldhouser & Ellsworth, 2000)により，臨時観測点・定常観測点で得られた P波，
S波の走時データを用いた震源の再決定を行った．初期震源には気象庁一元化震源を，
速度構造には JMA2001 モデル (上野・他，2001)を用いた．8,782個の地震の震源
再決定のために，地震間距離 6 km 以内の地震ペアの走時差を用いた．震源再決定
に用いた到達時刻データは，P波が 166,446個，S波が 99,224個であり，走時差デ
ータは，P波が 365,953個，S波が 315, 690個である．再決定された震源位置に置
いたメカニズム解の空間分布を図 2-7 に示す．メカニズム解の個数は，東北沖地震
前 69個，東北沖地震後は 232個である．この地域では，1914年に秋田県仙北地震 
(M7.1)が発生した．その余震域の地震活動は現在でもみられ（海野・他，2001），東
北沖地震前後ともに活発である（図 2-7）．それらのメカニズム解は，東北沖地震前
では逆断層タイプが，東北沖地震後には横ずれ断層タイプが卓越するように見える 
(図 2-8)． 
 これらのメカニズム解に対して応力テンソル・インバージョンの手法を適用した．
南北 15 km，東西 15 km間隔でグリッド網を配置し，各グリッドを中心とする 30 km 
× 30 kmの空間窓に含まれるメカニズム解を用いて応力場を推定した．図 2-9に，
得られた 軸，軸の方向の分布を示す．東北沖地震前に得られた応力場は東西圧
縮の逆断層ないしは横ずれ断層型の応力場が卓越するのに対して，東北沖地震後に
は東北沖地震による静的応力変化とほぼ一致する北東-南西圧縮の横ずれ断層発生応
力場が卓越する．東北沖地震前後の両方で応力場を推定することができた領域で解
を比較しても，解の変化は 95 %信頼範囲で有意であった (図 2-10)． 
 図 2-11に，1914年秋田県仙北地震余震域において推定した 軸，軸，軸の
方向を示す．1914 年秋田県仙北地震の余震分布に沿う狭い領域内（図で C の領域）
の応力場も，東北沖地震前後で有意に変化しており，この変化が応力場の空間不均
質に起因するとすれば，応力場の空間変化の空間スケールは 数 ~ 10 km以下であ
るということになる．一方，領域内の応力場が東北沖地震に伴う静的応力変化によ
り時間変化したとするならば，その絶対値は差応力が 1 MPa以下であったことにな
る． 
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2-3-3. 東北沖地震前後の前弧域南部の起震応力場 
 同様に，東北日本の前弧域南部で発生した 37,253個の地震の震源再決定を行った．
震源再決定に用いた到達時刻データは，P 波が 904,985 個，S 波が 798,022 個であ
り，走時差データは，P波が 2,572,394個，S波が 2,467,590個である．再決定され
た震源位置に置いたメカニズム解の空間分布を図 2-12 に示す．この地域では，
2011/4/11にMw 6.7 の正断層型地震 (2011年福島県浜通りの地震)が発生しており，
東北沖地震後のデータが豊富であるが，東北沖地震前には地震活動は低調であり，
使用可能なメカニズム解が少ない．南北 15 km，東西 15 km間隔でグリッド網を配
置し，各グリッドを中心とする 30 km × 30 kmの空間窓に含まれるメカニズム解
を用いて応力場を推定した．図 2-13に，得られた軸，軸の方向の分布を示す．
得られた応力場は，東北沖地震前後ともに，浅部 ( < 14.0 km)で正断層型，深部 (> 
14.0 km)で横ずれ断層型の応力場が卓越する傾向がある．この地域の場合，東北沖
地震前後での応力場の有意な変化は認められなかった (図 2-14)．図 2-6でみられた，
東北沖地震前後の前弧域南部の応力場の変化は，地震活動が活発であった領域が，
東北沖地震後に深部から浅部へ変化したことに起因すると考えられ，この地域では
応力場が顕著に空間不均質であったとする (b)の考えが当てはまることになる． 
 この地域では応力場に深さ変化があることが判明したので，応力場の深さ変化を
より詳細に調べた．東北沖地震前後で応力場が変化していないことを仮定し，1 km
間隔で置いた 2  kmの幅を持つ各層に対して，応力インバージョンの手法を適用し
た．推定した各深さでの Aϕの値を図2−15に示す．得られた応力場は，深さ 14 − 15 km
を境にして，浅部の正断層型から深部の逆断層型へと変化する．このような応力場
の深さ変化の原因としては，例えば，大陸プレートの曲げ変形が考えられるだろう 
(e.g. Huang et al. 1998)． 
 
2-4. 議論 
 
 メカニズム解を用いて推定した応力場の東北沖地震前後での変化に関して，次の 2
つの可能性が考えられる．主応力軸が東北沖地震後に回転した可能性と，応力場が
東北沖地震前から顕著に空間不均質であった可能性である．また，東北沖地震前に
推定された東北日本の地殻内の応力場には地形との対応が見られていた．本節では，
これらの応力場の空間不均質性が示唆する応力の大きさに関して議論を行う． 
 
2-4-1. 地形が地殻内に造る応力場の推定 
 東北日本の島弧・背弧域にみられた地殻応力場と地形との間の対応関係が意味す
ることは，地形が地殻内に造る応力が，プレート収束によるそれと比べて，少なく
とも無視し得るほどには小さくはないということである．したがって，地形が造る
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応力の大きさが推定できれば，それを通してプレート収束により造られる応力の大
きさを推定することが可能であると期待される． 
地形が地殻内に造る応力の大きさを，正確に見積もるのは簡単ではない．ここで
は，Luttrell et al.(2011)により開発された手法を用いて推定を試みる．彼女らは，
地殻に対応する薄い弾性板の上下から，地形起因の重力と，地殻のたわみに起因す
る浮力が加わっている状態を考え，その時に弾性板の内部に造られる応力を求める
ことにより推定した．図 2-16に Luttrell et al. (2011)の方法を用いて推定した地形
起因の応力場の と の空間分布を示す．仮定したパラメータは，地殻の厚さ 
40 km，地殻の密度 2600 kg /m3, マントルの密度 3300 kg /m3，有効弾性厚 8.0 km
である．仮定した有効弾性厚の値は，Kudo et al. (2001)により重力異常と地形の間
の相関により推定された東北日本での値を参考にした．各グリッド内での応力場を
求める深さは，東北沖地震前の応力場を推定した際に用いたメカニズム解の重心の
深さとした．標高の高い山地下では，軸が鉛直方向を向く正断層型の応力場が分
布する傾向が認められる． 
 
2-4-2. プレート曲げ変形が地殻内に造る応力場の推定 
 前弧域南部 (阿武隈山地周辺)でみられた，応力場の顕著な深さ依存性は，太平洋
プレートの沈み込みに伴う上盤プレートの曲げ変形により定性的に説明することが
可能である．したがって，プレート曲げに起因する応力の大きさを知ることにより，
この地域でプレート収束により造られている応力の絶対値の上限値を推定すること
は可能かもしれない．実際,プレートを弾性体として近似することにより，曲げ変形
の際に造られる応力の大きさを推定することは可能ではあろう．しかしながら，現
実のプレートの曲げ変形は非常に長期間かけて進行しており，その粘性的な振る舞
いを無視するような仮定は適切ではない．例えば，プレートの 剛性率を 10 11 Pa, 粘
性率を 10 23-25 Pa・s としてマックスウェルモデルを考えた場合，応力は緩和時間 
3.2 万 ~ 320万年の経過で 1/ eまで減少し，弾性体の仮定をして求めた応力の絶対
値とは大幅に異なることになる．一方，プレート曲げの長期に渡る時間発展，リソ
スフェアの粘性率に関する知識は極めて乏しく，曲げ変形によりプレート内部に造
られる応力の絶対値を数オーダー以下の精度で推定することは困難であると考えら
れるため，以下では，その詳細は議論しないこととする． 
Hashimoto et al. (2008)は，東北日本のフリーエア重力異常のデータを用いて，造
構性侵食による 3Ma以降のプレート変形率の推定を行っている．本研究では，彼ら
の推定結果を用い，プレート変形による曲げにより粘弾性体内部に造られる応力が
30 万年分は緩和せずに残っていると仮定して，プレート曲げ変形により造られる地
殻内の応力場を推定した．中立面から 10 km上の面に推定した曲げ応力の空間分布
を図 2-17 に示す． 推定されたプレートの曲げ変形は，中立面より上側では引っ張
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り応力を，下側では圧縮応力を造り，前弧域付近で卓越する．このパターンは，観
測から得られた前弧域南部における応力の深さ変化のそれと調和的である． 
 
2-4-3. 東北日本の応力場の空間不均質性から示唆される偏差応力の大きさ 
 観測から得られた応力場と比較するために，前節までに推定した地形起因の応力
とプレート曲げ起因の応力に，プレート収束に伴う圧縮応力 (プレート収束と平行な
圧縮応力 , プレート収束と直交する圧縮応力 )を加えて，東北日本地殻内のモ
デル応力場を推定した．ここで，プレート収束起因の応力としては，以下の 3 通り
の大きさを仮定する． (表記の簡略のため，，で = 0 を基準とした偏差応
力を表すとする)． 
a)  = 50.0 MPa,  = 20.0 MPa  (図 2-18) 
b)  = 50.0 MPa,  = 5.0 MPa  (図 2-19) 
c)  = 20.0 MPa,  = 5.0 MPa  (図 2-20) 
計算された東北沖地震前のモデル応力場を図 2-18, 2-19, 2-20に示す．観測から得
られた前弧域南部浅部の正断層発生応力場は，が比較的小さい (c)のモデルのみ
再現することが可能である．ただし，前述のように，その原因であるプレート曲げ
変形起因の応力はその大きさが十分拘束されているわけではない．前弧域北部で推
定されていた南北圧縮場は，モデル応力場と最大水平圧縮応力方向は一致するもの
の，応力レジームが異なる正断層発生応力場となった．この地域での観測結果を再
現するためには，前弧域南部に比べて局所的に が数 MPa大きいことが要請され
る．ただし，その原因は今のところ良くわからない． 
島弧・背弧域で観測から推定された横ずれ断層発生応力場は，が比較的大きい 
(20 MPa)モデル (a)の場合には再現できず，の大きさが比較的小さい (5 MPa)モ
デル (b)と(c)で再現することが可能である．これは，横ずれ断層発生応力場が生じる
ためには，が鉛直圧縮応力 を下回る必要があるためである．さらに，がに
比べて極端に大きいモデル (b)の場合，島弧・背弧域の山地下に，観測結果と同様の
横ずれ断層発生応力場を生じることが可能であるものの，応力比は常に > ~ 0.8とな
ってしまい，観測結果を説明できない．したがって，観測された応力場，すなわち
観測から推定された主応力軸の方位，応力比 R，および の空間分布を，大局的
にでも説明するためには，モデル(c)のように，が,	に比較的近い値を取るこ
とが要請される． 
 以上のように，観測された応力場と地形との相関を説明するためには，プレート
収束起因の水平主応力が，それぞれおよそ  <  5 MPa，15 MPa <  < 25 MPa
程度であることが必要である．これに対応する差応力は 約 10 – 25 MPa程度であり，
東北沖地震前に認められた応力場の空間不均質も，東北日本地殻内の偏差応力の絶
対値が非常に小さいことを示唆している． 
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2-5. まとめ 
 
(1) 東北日本に展開された基盤地震観測網および臨時地震観測網の波形データから
得られた P波初動極性を用いて，地殻内で発生した地震 (深さ 40 km以浅)のメ
カニズム解を新たに 2530 個 (東北沖地震前 1068 個，東北沖地震後 1462 個) 
求めた．これらを既存のメカニズム解と統合して，応力テンソル・インバージョ
ンの手法により東北沖地震前後の東北日本地殻内の応力場の空間分布を推定し
た． 
(2) 東北沖地震発生前の東北日本の応力場は，島弧・背弧域と前弧域とで顕著に異な
る．島弧・背弧域では，最大圧縮応力軸が空間的にほぼ一様に西北西-東南東方
向を向くのに対し，前弧域では北部 (北上山地周辺)と南部 (阿武隈山地周辺)で
それと顕著に異なる方向を向く．北上山地周辺の最大圧縮応力軸方向は南北方向，
一方，阿武隈山地周辺の最大圧縮応力軸の方向は深さにより異なり，浅部 (< ~ 
14.0 km)では鉛直方向，深部 (> ~ 14.0 km)では北西-南東方向である．前弧域中
部 (宮城県)の最大圧縮応力軸方向は，島弧・背弧と同様の西北西-東南東方向で
ある． 
(3) 東北沖地震発生前の東北日本島弧・背弧域では，応力場レジームの空間分布が，
地形の分布と対応する傾向が認められる．標高が高い山地下では横ずれ断層型の
応力場，標高が低い平野下では逆断層型の応力場が卓越する．このことは，東北
日本の島弧・背弧域ではプレート収束による応力の大きさが，地形の重力により
擾乱を受ける程度に小さいことを示唆している．Luttrell et al. (2011)の手法を
用いて推定した地殻内のモデル応力場に基づくと，観測から得られた応力レジー
ムの地形との相関を説明するためには，プレート収束方向の最大主応力が 約 20 
MPa, プレート収束と直交方向の最小主応力が数 MPa 以下であることが要請
される． 
(4) 東北沖地震発生後の応力場が東北沖地震発生前の応力場と顕著に異なる地域が
あり，そのような地域では地震後の応力場が静的応力変化と良く一致する．一つ
は，海域下の上盤プレート内のうち，すべり量の大きかった領域の直上であり，
そこでは最大主応力軸と最小主応力軸が入れ替わる応力場の逆転が認められる．
この地域では，既に Hasegawa et al. (2012)が指摘しているように，東北沖地震
前の差応力の大きさが 15~25 MPa より小さかったと推定される．もう一つは，
島弧・背弧域北部であり，そこでは東北沖地震に伴って最大主応力軸方向の回転
がみられた．特に， 1914 年秋田仙北地震の震源域においては，数 km 程度の
震源位置の違いで発生したメカニズム解を用いて推定した応力場が東北沖地震
前後で有意に異なる．この観測結果については，（１）この地域では，地震前に
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応力の大きさが 1 MPa 以下と局所的に極めて小さかった可能性と，（２）応力
場が空間的に変化していて，空間変化の波長が < ~数 – 10 km以下であった可
能性の 2つが考えられる． 
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図 2-1. 観測点分布．十字で観測点の位置を示す．灰色：定常観測点，赤色：東北沖地震発生以前に東北大学により展開された臨時観測点 (2006/6 - )，青色： 東北
沖地震発生後に，2011年東北地方太平洋沖地震合同余震観測グループにより展開された臨時観測点．黒のコンターで，Iinuma et al. (2012)により推定された東北沖
地震の地震時すべり分布を表す．PA: 太平洋プレート，NA: 北米プレート，EU: ユーラシアプレート，PHS: フィリピン海プレート． 
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図 2-2.メカニズム解の分布．赤色，緑色，青色のビーチボールで，それぞれ逆断層タイプ，横ずれ断層タイプ，正断層タイプのメカニズム解を表す．濃色は，(1) 臨
時観測点データを加えて得られた P波初動極性を用いて新しく得られたメカニズム解 (M ≧~ 1.0)を示す．薄色は，(2) Asano et al. (2011)により推定された CMT
解 (M ≧ 3.5) ，(3) F-netにより指定された MT解 (M ≧ 3.5)，(4) 気象庁により P波初動極性を用いて推定された初動解 (M ≧ 2.5)，定常観測点から得ら
れた (5) P波初動極性により今回得られた初動解 (M ≧ ~ 1.0)を表す．期間を，(a) 東北沖地震前，(b) 東北沖地震後に分けてビーチボールで表示する． 
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図 2-3. 推定した地殻内の主応力軸方向の分布．赤の矢印で最大主応力 ()軸方向，青の矢印で最小主応力 ()軸方向を示す．矢印の長さで傾斜角を表す．各 50 × 50 
km 間隔に置いたメッシュ領域において，メカニズム解が 5 個以上得られた領域にのみ解を示した． (a) 東北沖地震前．背景の色は標高・海深を表す．(b) 東北沖
地震後． 
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図 2-4.  推定した東北沖地震発生前の地殻内の応力場の分布．5 km × 5 kmに置いたグリッド中心から，30 km以内の範囲に含まれるメカニズム解のうち，グリ
ッド中心から最大 30個のメカニズム解を用いて推定．メカニズム解が 10個以上含まれる領域のみ解を示した．(a) 方向，(b) 	 を各々色で表す． 
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図 2-5.  東北日本島弧・背弧域に推定された応力比 R，	と地表の高度の比較．(a) 標高と Rの関係．横軸で標高 (m)，縦軸で応力比 Rを示す．(b) 標高と 	の
関係．横軸で標高 (m)，縦軸で 	を示す． 
  
27 
 
 
 
図 2-6. (a) 東北沖地震の地震時すべり (Iinuma et al. 2012)に伴う静的応力変化と，(b) 応力インバージョンにより推定した東北沖地震後の地殻内の応力場の比較．
赤の矢印：最大主応力 ()軸方向，青の矢印：最小主応力 ()軸方向．矢印の長さで傾斜角を表す．(a) 東北沖地震の地震時すべりに伴う静的応力変化によって求
められた最大主圧縮 ()軸方向，青の矢印：最小主圧縮 ()方向．濃い色で，応力インバージョンにより東北沖地震前後の応力場が推定されている領域を示す．緑
のコンターは静的応力変化の差応力（MPa）を示す． (b) 応力インバージョンにより推定した東北沖地震後の地殻内の応力場．濃い色で，東北沖地震前後の応力場
が 95 %信頼範囲 (図 2-S3)で有意に異なる領域を示す．  
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図 2-7. 東北日本島弧・背弧域北部で発生した地震のメカニズム解の分布．赤色，緑色，青色のビーチボールで，それぞれ逆断層タイプ，横ずれ断層タイプ，正断層
タイプのメカニズム解を表す．上段は平面図，下段は東西方向の断面図を示す．期間を，(a) 東北沖地震発生前，(b) 東北沖地震発生後に分けて，ビーチボールを
Double-difference 法を用いて再決定した震源にプロットした．赤の星印は 1914年秋田県仙北地震の震央を，点線の枠は秋田仙北地震のおおよその余震域を示す．  
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図 2-8. 秋田県仙北地震余震域で発生した地震のメカニズム解の分布．赤色，緑色，青色のビーチボールで，それぞれ逆断層タイプ，横ずれ断層タイプ，正断層タイ
プのメカニズム解を表す．上段は平面図，下段は東西方向の断面図を示す．期間を，(a) 東北沖地震発生前，(b) 東北沖地震発生後に分けて，ビーチボールを
Double-difference 法を用いて再決定した震源にプロットした．点線の枠で，秋田県仙北地震余震の分布を示す．  
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図 2-9.  推定した東北沖地震前後の東北日本島弧・背弧域北部の主応力軸方向の分布．赤の矢印で最大主応力 ()軸方向，青の矢印で最小主応力 ()軸方向を示す．
矢印の長さで，傾斜角を表す．深さ 8 km以浅と以深に分けて，各 15 × 15 km間隔に中心を置いた 30 km × 30 kmの空間窓で主応力軸を推定した．メカニズム解
が 5個以上含まれる領域にのみ解を示した．  
31 
 
 
 
 
 
図 2-10.  推定した東北日本北部地殻内の主応力軸の 95 %信頼範囲．主応力軸は，深さ 8 km以浅と以深でそれぞれ推定した．赤と青のコンターで東北沖地震前に
推定された 軸と 軸の 95 %信頼範囲を，オレンジと水色のコンターで東北沖地震後に推定された 軸と軸の 95 %信頼範囲を示す．右下の数字は，東北沖地
震前後に得られた軸, 
軸, 	軸の違いを回転角（ﾟ）により表す．上段は最適解同士の回転角を，下段信頼範囲内の回転角の最小値を表す． 
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図 2-11. 東北日本北部における，メカニズム解の P, T, B軸の分布と，応力インバージョンにより推定した 軸, 
軸, 	軸の 95 % 信頼範囲．(a) 東北沖地震前，
(b) 東北沖地震後に発生した地震のメカニズム解の P, T, B軸．赤，緑，青の点で下半球投影により，ぞれぞれ P 軸, B軸, T軸方向を示す． (c) 東北沖地震前，(d) 東
北沖地震後に推定された 軸, 
軸, 	軸の 95% 信頼範囲．赤，緑，青の点で下半球投影により，それぞれ σ 1軸, σ 2軸，σ 3軸の信頼範囲を示す．黒と白で縁取っ
た丸はそれぞれ，軸, 	軸の最適方向を示す．(e) 東北沖地震前後での 95 %信頼範囲の比較．赤と青のコンターで東北沖地震前に推定された 軸と 軸の 95 %
信頼範囲を，オレンジと水色のコンターで東北沖地震後に推定された 軸と軸の 95 %信頼範囲を示す．右下の数字は，東北沖地震前後に得られた 軸, 
軸, 	軸
の違いを回転角により表す．上段は最適解同士の回転角を，下段信頼範囲内の回転角の最小値を表す． 
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図 2-12. 東北日本前弧域南部で発生した地震のメカニズム解の分布．赤色，緑色，青色のビーチボールで，それぞれ逆断層タイプ，横ずれ断層タイプ，正断層タイ
プのメカニズム解を表す．上段は平面図，下段は東西方向の断面図を示す．期間を，(a) 東北沖地震発生前，(b) 東北沖地震発生後に分けて，ビーチボールを
Double-difference 法を用いて再決定した震源にプロットした．点線の枠で，秋田県仙北地震余震の分布を示す． 
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図 2-13.  メカニズム解によって推定した東北日本前弧域南部地殻内の応力場の分布．赤の矢印：最大主圧縮 (σ 1)軸方向，青の矢印：最小主圧縮 (σ 3)方向．各 15 × 
15 km間隔に中心を置いた 30 km × 30 kmの空間窓で解を推定した．メカニズム解が 5個以上含まれる領域にのみ解を示した． 
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図 2-14.  推定した東北日本前弧域南部地殻内の主応力軸方向の 95 %信頼範囲．主応力軸は，深さ 14 km以浅と以深でそれぞれ推定した．赤と青のコンターで東北
沖地震前に推定された 軸と 軸の 95 %信頼範囲を，オレンジと水色のコンターで東北沖地震後に推定された 軸と軸の 95 %信頼範囲を示す．右下の数字は，
東北沖地震前後に得られた軸, 
軸, 	軸の違いを回転角（ﾟ）により表す．上段は最適解同士の回転角を，下段信頼範囲内の回転角の最小値を表す． 
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図 2-15. 東北日本前弧域南部の応力場と深さの比較．図 9 枠線内で発生した地震のうち，基準深さ± 2 kmの範囲に含まれるメカニズム解を用いて推定した．横軸：
Aφ, 縦軸：深さ．赤の点で最適解を，黒の点で，ブートストラップにより推定した 95 %信頼範囲を示す． 
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図 2-16.  推定した地形が地殻内に造る応力場の分布．Luttrell et al. (2011)の方法に基づいて，標高データを用いて推定した．深さには，応力インバージョンの際
に用いたメカニズム解の重心を用いた．(a) 方向(ﾟ)，(b) 	の分布． 
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図 2-17.  推定したプレート変形が地殻内に造る応力場の分布．(a) プレート曲げにより造られるプレート収束方向の応力 σ xxを色で表す．(b) 応力の計算に使用し
たプレート形状 (km)．30万年分の曲げ応力が，緩和せず残留していることを仮定した．Hashimoto et al.(2008) により推定された 3 Ma以降の構造性侵食による
隆起・沈降レートを用いて，30万年後のプレート形状を計算した結果を，x軸方向に沿った断面で表す．横軸は海溝からの距離 (km)，縦軸は高度 (km)を示す．黒
の三角で海溝の位置を示す．  
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図 2-18 プレート収束を想定した一様な応力場に，地形に起因する応力とプレート曲げに起因する応力を加えて求めたモデル応力場．一様なプレート収束応力の大き
さは， = 50.0 MPa,  = 20.0 MPaと仮定した. (a) 	方向(ﾟ)，(b) 	の分布．(c) 標高と Rの関係．横軸で標高 (m)，縦軸で応力比 Rを示す．(d) 標高と 
	の関係．横軸で標高 (m)，縦軸で 	を示す． 
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図 2-19. プレート収束を想定した一様な応力場に，地形に起因する応力とプレート曲げに起因する応力を加えて求めたモデル応力場．一様なプレート収束応力の大
きさは， = 50.0 MPa,  = 5.0 MPaと仮定した. (a) 	方向(ﾟ)，(b) 	の分布．(c) 標高と Rの関係．横軸で標高 (m)，縦軸で応力比 Rを示す．(d) 標高
と 	の関係．横軸で標高 (m)，縦軸で 	を示す． 
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図 2-20. プレート収束を想定した一様な応力場に，地形に起因する応力とプレート曲げに起因する応力を加えて求めたモデル応力場．一様なプレート収束応力の大
きさは， = 20.0 MPa,  = 5.0 MPaと仮定した. (a) 	方向(ﾟ)，(b) 	の分布．(c) 標高と Rの関係．横軸で標高 (m)，縦軸で応力比 Rを示す．(d) 標高
と 	の関係．横軸で標高 (m)，縦軸で 	を示す． 
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図 2-S1. メカニズム解の P軸の分布．期間を (a) 東北沖地震前，(b) 東北沖地震後に分けて示す．線分の向きと色で方位を，長さで傾斜を示す． 
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図 2-S2. メカニズム解の T軸の分布．期間を (a) 東北沖地震前，(b) 東北沖地震後に分けて示す．線分の向きと色で方位を，長さで傾斜を示す． 
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図 2-S3.  推定した東北日本の応力場の東北沖地震前後の比較．赤と青のコンターで東北沖地震前に推定された 軸と 軸の 95 %信頼範囲を，オレンジと水色の
コンターで東北沖地震後に推定された 軸と軸の 95 %信頼範囲を示す．右下の数字は，東北沖地震前後に得られた軸, 
軸, 	軸の違いを回転角（ﾟ）により表
す．上段は最適解同士の回転角を，下段信頼範囲内の回転角の最小値を表す． 
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図 2-S4. 主応力軸・応力比の推定に使用した中心の地震の震源からの距離の頻度分布．横軸に中心からの距離 (km)を，縦軸に頻度(%)を表す． 
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図 2-S5.  東北日本島弧・背弧域を地表の高度により分割して推定した応力比 R，	と地表の高度の比較．(a) 標高と Rの関係．横軸で標高 (m)，縦軸で応力比 R
を示す．(b) 標高と 	の関係．横軸で標高 (m)，縦軸で 	を示す．赤の点で最適解を，黒の点でブートストラップにより推定した 95%信頼範囲を示す．応力比 R, 
	を推定は，標高が基準高度の±200mの範囲内に含まれる地域の下で発生した地震のメカニズム解を用いて行った． 
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第 3 章 東北日本内陸域における 2011 年東北沖地震前後の S 波偏向
異方性構造 
 
3-1. はじめに 
 
3-1-1. 応力場と S波偏向異方性 
地球内部の応力の情報を抽出するために，これまで地震のメカニズム解を用いた
解析が盛んに行われてきた．特に，第 2 章でも用いている，複数のメカニズム解を
データとした応力テンソル・インバージョンの手法は，地球内部の応力場の情報を
得る上で，最も有力な方法である．しかしながら，地震のメカニズム解を大量にか
つ高精度に推定することは，それほど容易ではない．現在のところ，マグニチュー
ド ~3以下の地震のメカニズム解を推定するためには，モーメントテンソル・インバ
ージョンなど，地震波形を用いて推定する方法は難しい．最も有力な手法は P 波初
動極性分布から推定する手法であるが，この方法によりメカニズム解を精度良く求
めるためには，震源球上に P 波初動極性のデータがそれなりに均質に分布している
必要がある．したがって，震源の深さが浅い場合，その地震の震源のごく近傍に多
数の地震観測点が分布していることが必要である．この条件は，定常地震観測網の
観測点データだけを用いるような場合，通常は必ずしも満たされているわけではな
い． 
地球内部の応力の情報を抽出する他の手法として，S波のスプリッティング現象を
用いる方法がある．S波のスプリッティング現象とは，S波が異方性媒質を通過する
際に，速度の異なるほぼ直交した 2 方向に分離する現象を言う．この現象は，上部
地殻を構成する岩石の種類に関わらず，これまで多くの地域で頻繁に観測されてき
た (e.g. Crampin & Chastin, 2003)．S波のスプリッティング現象を説明するために，
Crampin et al. (1984)が導入した extensive dilatancy anisotropyモデルによると，
地殻内の地震波偏向異方性は，主として，地域の応力場に支配された方向に配列し
た流体を含むクラックに起因する．特に，S波が鉛直に近い状態で観測点に入射して
きた場合には，S 波の速い振動方向  (以下，Leading Shear-wave Polarization 
Direction を省略して LSPD と呼ぶ)が地殻内部の最大圧縮応力軸方向とおよそ平行
になると考えられる．実際，これまでに S 波のスプリッティングを用いた観測点付
近の応力場を推定する研究が行われており (e.g. Crampin, 1987; Kaneshima, 1990; 
Okada et al. 1994)，得られた LSPDは，多くの場合，確かに地震のメカニズム解を
用いて推定された最大水平圧縮応力軸の方向と調和的であった．Kaneshima (1990)
は，地殻内で発生した地震のスプリッティング現象の解析により，地殻の S 波偏向
異方性構造は，深さ 15-25 km以浅に存在しているとした． 
ただし，先行研究の中には，S波のスプリッティング現象が，地殻内の応力場とは
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直接関係しない地殻構造に支配されていると考えられる事例も見られる．例えば，
Tadokoro et al. (1999)では，兵庫県南部地震発生後の震源域周辺の S波偏向異方性
が推定されたが，すべりを生じた野島断層付近の観測点に限り，LSPD が地域の最
大水平圧縮応力軸ではなく，野島断層の走向と平行な方向を示すと言う結果を得た．
サンアンドレアス断層周辺においても，推定された LSPD が，最大水平圧縮応力軸
方向に平行な応力起因のものと，断層走向に平行な地殻の不均質構造起因のものと，
顕著に異なる 2方向に卓越すると言う結果が得られている (Zinke & Zoback, 2000 ; 
Bonnes & Zoback, 2006) 
 
3-1-2. 本章の目的 
第 2 章で述べたように，地震のメカニズム解を用いた応力テンソル・インバージ
ョン解析から，東北沖地震の静的応力変化により，東北日本内陸部の秋田県周辺に
おいて主応力軸の方向が変化した可能性が示唆されている．東北沖地震による静的
応力変化は，東北日本内陸部では非常に小さく，秋田県周辺においては，その差応
力はおよそ 1 MPaである．そのように小さな静的応力変化により主応力軸の顕著な
回転が生じたとすれば，東北沖地震前のその地域の差応力は１MPa相当かそれ以下
であったことになる．そのような低い差応力状態で定常的に地震を発生させるには，
過剰間隙圧等により摩擦強度が極度に低下している必要があり，地震発生のメカニ
ズムを理解する上できわめて重要である．したがって，2011年東北沖地震に伴う静
的応力変化により，内陸部において応力場が変化した地域が本当に存在するのかど
うかを調べることは，非常に重要である． 
例えば，Savage (2010)は，浅間山で発生した地震を用いて S波偏向異方性構造の
推定を行い，得られた LSPD が，2004 年の噴火後に回転したと主張した．そして，
この LSPD の変化は，最大水平圧縮応力軸方向の変化を反映すると解釈している．
ところで，一般に，S 波スプリッティング現象から推定される LSPD は精度よく求
めることが難しく，同一の観測点においてさえその方向がバラつくことが多い．ま
た，仮に地殻内で最大水平圧縮応力軸方向の回転が生じていたとしても，同期して S
波偏向異方性も変化するかどうか必ずしも定かではない．しかしながら，仮に東北
沖地震前後でメカニズム解による解析結果と調和的な S 波偏向異方性の変化が検出
されれば，それは主応力軸が回転したことを支持する結果と言えるだろう． 
そこで，本章では，東北日本内陸部の秋田県周辺において，2011年東北沖地震の
静的応力変化により主応力軸の方向が変化した可能性を，第 2 章とは異なる観測デ
ータから確認することを目的として，東北日本内陸地殻内の S 波偏向異方性構造の
推定を行う．  
 
3-2. データと方法 
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S 波偏向異方性構造を推定するための S 波の波形データとしては，定常地震観測
網に加えて，東北大学により 2011年東北沖地震発生以前から東北日本を中心として
展開されていた臨時地震観点，および 2011 年東北沖地震後に 2011 年東北地方太平
洋沖地震合同余震観測グループにより展開された臨時観測点において得られたデジ
タル波形記録を用いた．観測点数は計 252 点，地震数は計 1,360 個である．S 波異
方性構造の推定に使用した観測点と地震の分布を図 3-1 に示す．解析対象とした地
震は，2011年東北沖地震発生前後の 2003 – 2013/3/31の期間に発生した 気象庁一
元化カタログ記載の深さ 40 km以浅の地震である．マグニチュードの範囲は，比較
的 S波異方性の推定が容易であると考えられる低周波地震で M ≥ 	1.0とし，それ
以外の通常の地震の場合は M ≥ 	2.0とした．解析には，各観測点への入射角が 
S-P変換波の臨界角 35°(Vp/Vs=1.7)を超えない地震波線の波形記録のみを用いる．
この入射角の範囲で，S波が自由表面に対して入射した場合，地表における変換波が
反射して地下を伝播するため，観測される波形に影響を与えないと考えられる 
(Shear wave window; Nuttli, 1961)． 
S 波の偏向異方性の推定を，cross-correlation 法 (e.g. Fukao 1984; Iidaka & 
Obara 1994)に基づいて行う．解析の際には，あらかじめ S波初動が明瞭な波形を目
視によって選択した．cross-correlation法の概要は以下の通りである． 
1) 観測された 2つの水平成分 (NS成分，EW成分)の座標系を水平動の直交性を保
ったまま水平面内で θﾟ回転させた波形を計算する．θは 5 ﾟ間隔で，0 - 175°の
範囲で変化させる．新たに得られた回転後の水平成分を X1, X2成分と呼ぶ． 
2) このうち，X2成分を時間 τ だけずらした場合の相互相関係数を計算する．時間
差 τの範囲は 0 – 2 sとして，0.01s間隔で変化させて，それぞれ相互相関係数を
求める．なお，ウィンドウは各波形において S 波初動が 1 サイクル分入るよう
に個々に設定する． 
3) 相互相関係数の絶対値が最大となる θと τを求め，相互相関係数が 0.8 以上の
場合に限り，LSPDを得る．  
地震波が受ける地殻内の地震波速度構造の細かい空間不均質の影響を避けるため，
1-10 Hzの帯域でバンドパス・フィルタをかけた上で解析を行った．S波スプリッテ
ィングのパラメータを推定した一例を図 3-2 に示す．図中には，推定されたパラメ
ータも示してある．誤差の推定方法は，Tadokoro et al. (1999)や Nakajima & 
Hasegawa (2004)と同様に，t検定 (Kuo et al. 1994)に基づき，θとτの 95 %信頼範
囲を求めた． 
 
3-3. 結果 
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 前節に述べた方法により推定された LSPDの数は，合計 1,360個である．各地震-
観測点ペアに対して推定された東北沖地震前後の LSPDを，各観測点-地震ペアの中
点の位置に線分をプロットして図 3-3 に示す．図から，推定された LSPD は，各観
測点-地震ペア間で大きく異なる方向を向いていることがわかる．図 3-4 には，同一
の観測点で推定された LSPDを頻度分布して扇型の線分で表示した．同一の観測点
で得られた LSPD は，図 3-3 にみられたようにバラツキがあるものの，図 3-4 の頻
度分布でみると，その殆どがある一つの方向に卓越するようである．各観測点にお
ける LSPDの平均の方向を，図 3-5に示す．これをみると，推定された LSPDがプ
レート収束方向である西北西-東南東方向を向く観測点が多く分布する一方で，推定
されたLSPDがそれとはむしろ直交方向に近い北北東-南南西方向を向く観測点もそ
のすぐ近傍に分布するなど，両者が空間的に入り混じっているようにみえる． 
また，本章の目的である 2011 年東北沖地震前後の期間の比較であるが，2011 年
東北沖地震前と後の両方の期間で，S波偏向異方性を推定することができた観測点は
数が少なく，同一の観測点において，2011 年東北沖地震前後で S 波偏向異方性の
LSPDが有意に変化したという結果は得られなかった． 
 
3-4. 議論 
 
 地震のメカニズム解を用いた推定によれば，東北日本内陸域の応力場は，島弧・
背弧域と前弧域で顕著に異なる (第 2 章)．メカニズム解から推定されている地殻内
の最大水平圧縮応力軸方向の分布を図 3-6 に示した．以降，LSPD と地殻内の最大
水平圧縮応力軸方向を比較するために，東北日本内陸全域を，応力場がおよそ均質
な領域として，(a) 島弧・背弧域北部，(b) 島弧・背弧域南部，(c) 前弧域北部，(d) 前
弧域中部，(e) 前弧域南部の 5領域に分割する． 
 東北日本島弧・背弧域の (a) 北部と (b) 南部に分布する観測点において推定され
た LSPDの頻度分布を図 3- 7に示す．LSPDが多数推定されている 2011年東北沖
地震前では，北部・南部とも共通して，LSPD が明瞭にそれぞれ 2 つの方向に卓越
している．島弧・背弧域北部で得られた LSPD の２つのピークは，南北方向 (方位  
0 ﾟ)と西北西-東南東方向 (方位 90 - 120 ﾟ)である．後者の方向は，プレート収束の
方向と平行であり，メカニズム解を用いて推定された最大水平圧縮応力軸方向（図
で赤逆三角）と良く一致する．一方，もう一つの卓越方向である南北方向は，最大
水平圧縮応力軸方向とは直交に近く，むしろそれよりもこの地域の地表にみられる
活断層の走向方向（図で橙逆三角）と良く一致する．LSPD が，地殻応力よりもむ
しろ地殻の不均質構造の影響を受けていると解釈された例は，1995年兵庫県南部地
震発生後の野島断層 (Tadokoro et al., 1999)やサンアンドレアス断層 (Zinke & 
Zoback, 2000; Boness & Zoback, 2006)などでも知られており，東北日本においても，
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地殻内部の活断層などに起因する S波偏向異方性が存在することが示唆される． 
 第 2 章で述べたように，東北日本の島弧・背弧域北部の秋田県周辺では，メカニ
ズム解を用いた応力テンソル・インバージョンを用いた推定により，主応力軸が回
転し，最大水平圧縮応力軸方向が東西から北東-南西方向に変化した可能性が示唆さ
れた．今回推定された島弧・背弧域北部の S波偏向異方性構造（図 3-7a）では，こ
のような主応力軸の回転を積極的に支持するような，東北沖地震後の北東-南西方向
の LSPDの増加傾向はみられなかった． 
島弧・背弧域南部に分布する観測点で推定された LSPD (図 3-7b)も，島弧・背弧
域北部（図 3-7a）と同様の特徴を持つ．すなわち，得られた LSPDは，互いにほぼ
直交する 2つの方向に卓越する．一方は 北東-南西 (方位 20 – 60)方向，もう一方は
北西-南東 (方位 90 – 140) である．これら二つの方向は，それぞれ東北日本の島弧・
背弧域南部の活断層の走向（図で橙逆三角）および地殻応力の最大水平圧縮応力軸
方向（図で赤逆三角）とはおおよそ一致する． 
 東北日本の前弧域 (c) 北部，(d) 中部，(e) 南部に分布する観測点において推定さ
れた LSPD の頻度分布を，図 3-8 に示す．前弧域北部 (c)では，推定された LSPD
の数が少なく傾向をみるのは難しいが，その方向は，南北方向 (方位 0 ﾟ)付近に卓越
するようにみえる．この方向は，地殻内の最大水平圧縮応力軸方向（図で赤逆三角）
と平行であり，かつ，岩手県北部に分布する活断層の地表トレースの走向（図で橙
逆三角）ともおおよそ平行である．前弧域南部 (e)の観測点で推定された LSPDも，
北北東-南南西方向付近 (方位 30 ﾟ)に卓越する．この方向も，地殻内の最大水平圧縮
応力軸方向（図で赤逆三角）および地表活断層の走向方向（図で橙逆三角）の両方
と，おおよそ平行である．前弧域南部 (d)では，LSPDの卓越方向を議論するのに十
分な数の S波偏向異方性の推定を行うことができなかった． 
 東北日本の島弧・背弧域と前弧域で得られたS波スプリッティングの遅れ時間 τを，
震源深さに対してプロットした結果を図 3-9に示す．図には，東北沖地震前の期間，
後の期間に分けて，それぞれ前弧域，島弧・背弧域について示す．いずれの場合も，
深さがおよそ 0 - 10kmにおいて，遅れ時間 τが深さと共に増加する傾向がある．こ
のことは，東北日本内陸地殻内で観測された S波偏向異方性源が，主に 0 - 10km程
度の深さに分布していることを示唆している． 
 
3– 5. まとめ 
 
(1) 東北日本に稠密に展開された定常地震観測網，臨時地震観測網で観測された，深
さ 40 km以浅，M ≥ 	1.0の深部低周波微小地震と，M ≥ 	2.0の通常の地震の波
形記録を用いて，cross-correlation 法により，東北日本内陸域地殻内の S 波偏向異
方性構造の推定を行った． 
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(2) 島弧・背弧域に分布する観測点において得られた S波の偏向異方性構造には，大
きく分けて 2 種類あり，地殻内の応力場に対応して S 波の速い振動方向が地殻の最
大水平圧縮応力軸方向と平行であるものと，地殻不均質構造に対応して S 波の速い
振動方向が地表活断層の走向と平行であるものとがある．S波偏向異方性を推定する
ことができた観測点の数は少ないものの，東北日本前弧域においても同様の傾向が
みられる． 
 
(3) 推定された速い振動方向の S 波に対する遅い振動方向の S 波の到達時刻の遅れ
時間は， 0 – 10 kmの深さ範囲において，深くなるにつれて大きくなる傾向がある．
10 km より深部では，深さと到達時刻の遅れ時間の間に相関はみられない．このこ
とは，地殻内の S波偏向異方性源が，概ね 0 - 10 kmにあることを示唆する． 
 
(4) 東北沖地震前後の期間とも，S波偏向異方性を推定することができた観測点の数
が少なく，東北沖地震によって S 波偏向異方性が有意に変化したという結果は得ら
れなかった．特に，東北日本の島弧・背弧域北部において，S波の速い振動方向が北
東-南西方向を向く場合が増加したという傾向は認められない．最大水平圧縮応力軸
が東西から北東-南西方向に変化したとする応力テンソル・インバージョンの結果を
支持する積極的な証拠は得られなかった． 
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図 3-1. 解析に使用した観測点・震源の分布．逆三角で観測点分布を示す．黒：定常観測点，赤：東北沖地震発生前に展開された臨時観測点 (2006 年以降，東北大
学)，青：東北沖地震発生後に展開された臨時観測点 (東北地方太平洋沖地震合同観測グループ)．丸で使用した地震 (M ≧ 2.0)の震源の分布，十字で使用した深部
低周波微小地震 (M ≧ 1.0)の震源の分布を示す．2003 – 2012/9/30の期間に 40 km以浅で発生した地震を解析に用いる．茶色の丸で東北沖地震前，灰色の丸で東
北沖地震後に発生した地震の震央を表す． 
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図 3-2. スプリッティングパラメータ決定方法の一例．東北日本前弧域の観測点 TU.KGLで得られた内陸浅発地震の波形．波形には 1-10 Hzのバンドパスフィルタ
ーをかけてある．波形 EW, NSは観測された水平動 2成分の波形であり，実線で示されたウィンドウ内における振動軌跡を上図に示す (Uncorrected)．波形 X1, X2(実
線)は観測された水平動 2成分の座標系を水平面内で 15度回転させた波形である．また，X2成分の点線で示された波形は，波形 X2をさらに 0.07秒ずらした波形で
ある．実線で示されるウィンドウ内における X1と X2の波形（実線）の振動軌跡を上図に示す (Corrected)． 
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図 3-3. 推定された LSPD (S波の速い振動方向，Leading Shear-wave Polarization Direction)の分布．(a) 東北沖地震前と (b) 東北沖地震後に得られた LSPDを線
分で表し，S波偏向異方性を推定した地震と観測点ペアの中点に表示した．カラースケールは LSPDの方位角を表す． 
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図 3-4. 頻度分布で表示したLSPDの分布．S波偏向異方性を推定した観測点の位置に，扇により(a) 東北沖地震前と (b) 東北沖地震後のLSPDの頻度分布を示した．
観測点で平均化した LSPDの方位角をカラースケールで表す． 
57 
 
 
 
図 3-5. 推定された LSPD の平均の方向の分布．S 波偏向異方性を推定した観測点の位置に，線分により LSPD の平均方向を示した．LSPD の平均の方向を北から
東に測った方位角をカラースケールで表す．緑の実線は活断層を示す（活断層研究会，1991）． 
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図 3-6. 東北日本地殻内の応力区分．矢印で，2章において推定された東北沖地震前後の最大水平圧縮応力軸を示す．カラースケールにより，最大水平圧縮応力軸の
北から東に測った方位角を示す．実線と破線で領域を 5 つに区分し，それぞれ(a) 東北日本島弧・背弧域北部，(b) 東北日本島弧・背弧域南部，(c) 東北日本前弧域
北部，(d) 東北日本前弧域中部，(e)東北日本前弧域南部と呼ぶ．緑の実線は活断層を示す（活断層研究会，1991）． 
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図 3-7.東北日本島弧・背弧域 (a)北部と (b)南部（図 3-6）に分布する観測点において推定された LSPDの方位角の頻度分布．東北沖地震前と後の期間に分けて示す．
横軸は方位角を，縦軸は個数を表す．赤の逆三角により，メカニズム解を用いて推定された領域内の最大水平圧縮応力軸方向を表す．橙色の逆三角により，領域に
含まれる地表活断層の走向を表す． 
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図 3-8東北日本前弧域 (c)北部と (d)中部，(e)南部に分布する観測点において推定された LSPDの方位角の頻度分布．東北沖地震前と後の期間に分けて示す．横軸は
方位角を，縦軸は個数を表す．赤の逆三角により，メカニズム解を用いて推定された領域内の最大水平圧縮軸方向を表す．橙色の逆三角により，領域に含まれる地
表地震活断層の走向方向を表す． 
61 
 
 
 
図 3-9東北日本島弧・背弧域と前弧域に分布する観測点で推定された S波スプリッティングの遅れ時間 τを震源深さ (km)に対してプロットした図．横軸は地震発生
深度，縦軸は S波スプリッティングの遅れ時間 (s)．東北沖地震前と後の期間，島弧・背弧域と前弧域とに，それぞれ分けて示す．
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4章 2008年岩手・宮城内陸地震前後の震源域の応力場 
 
4-1. はじめに 
 
4-1-1. 2008年岩手・宮城内陸地震 
2008年岩手・宮城内陸地震は，東北日本奥羽山地歪集中帯の中で 2008年 6月 14
日午前 8時 43分に発生した，M 7.2の内陸地震である．地震発生直後に，2008年
岩手・宮城内陸地震合同余震観測グループによる臨時観測が行われ，余震観測網デ
ータを用いた震源決定により，詳細な余震の震源分布が明らかになった (岡田・他，
2008，Okada et al. 2012)．また，合同 GPSグループにより，本震の地震断層モデ
ル (Ohta et al., 2008), 本震のすべり分布・余効すべり分布 (Iinuma et al., 2009)が
推定されている． 
 Okada et al. (2012)は，臨時余震観測データを用いて，Double-difference 
tomography (Zhang & Thurber, 2003)により，詳細な余震分布と震源域の 3次元地
震波速度構造の推定を行い，余震分布と震源域の構造について以下のような特徴を
明らかにした．余震の震源分布からは，震源域中央部に本震に対応するような傾斜
角約 40 度の西傾斜の並びが見られ，震源域北部と南部では，傾斜角約 30°の西傾
斜の並びが見られる．また，それと共役な東傾斜の余震の並びが，震源域中央部お
よび南部に見られることが明らかになった．本震のメカニズム解 (F – netにより推
定されたモーメントテンソル解)による断層面の傾斜角はおよそ 45°であり，最大圧
縮応力軸方向に対して，断層面の摩擦係数 μ = 0.6の場合の最適角よりも高角であり，
いわゆる ”unfavorably-oriented”な断層である．それは，2008年岩手・宮城内陸自
身の場合にも，日本海拡大時に伸張応力場で形成された正断層が，over-pressureな
間隙水圧により，逆断層として再活動したからであるということが考えられる．加
えて，余震分布からは，火山やカルデラ付近に余震活動の空白域が存在することも
指摘されている． 
 また，本震震源の数 km南西で 1999年と 2000年に前駆的地震活動があったこと
が報告されている (Okada et al., 2012)．それらの地震は，本震と同様の逆断層型の
メカニズム解を持ち，震源断層の浅部延長上に位置することから本震断層面上の活
動であったことが推定されている． 
 Okada et al. (2012)は，2008年岩手・宮城内陸地震震源域およびひずみ集中帯直
下の下部地殻に顕著な地震波低速度域を見出した．これらの地震波低速度域は最上
部マントルから下部地殻にかけて連続し，上部地殻では火山に向けて地表まで伸び
る．さらに，地震波低速度域は本震震源直下にも分布する．Okada et al. (2012)は，
これらの低速度域の分布と震源域との関係から，高温の部分溶融体および，それが
冷却・固化した際に放出された流体が 2008年岩手・宮城内陸地震に関与した可能性
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を示唆した． 
 GPS データを用いた解析では，北側の断層と南側の断層の二枚断層モデルが提案
されている（Ohta et al., 2008）．この断層モデルの南北の端は，前述の余震分布と
対応するように設定されており，本震震源は北側断層に含まれ，断層の拡がりは，
北側の断層が長さ 20.6 km×幅 12.1 km，南側の断層は長さ 12.6 km×幅 10.1 km
であり，北側の断層の方が大きい．一方，すべり量は北側の断層が 1.8 m，南側の断
層が 3.5 mと南側の断層の方が大きい．すべり角は，北側の断層が 105.5°でやや右
横ずれ成分を含む逆断層であり，南側の断層は 80.9°のやや左横ずれ成分を含む逆
断層である．傾斜角は北側の断層が 45°，南側の断層が 25°であり，余震分布のう
ち西傾斜の震源の並びとおおよそ一致する． 
Iinuma et al. (2009)は，Ohta et al. (2008)の 2枚断層モデルをもとにして，断層
面上での地震時すべり量分布を推定している．Ohta et al. (2008)と同様に，本震震
源よりも南南西側を中心にすべり量の大きな領域が広がり，すべり量の最大値は約
1.3 mと求められている．さらに Yagi & Kikuchi (2003)による時間依存インバージ
ョン法によって 2008/6/14 - 7/12までの余効すべり量分布を推定した．その結果から，
本震時にすべりが生じなかった震源域北部の出店断層で，余効すべりが生じていた
可能性が指摘されている． 
 
4-1-2. 本章の目的 
東北日本沖合で発生した地震のメカニズム解を用いて応力テンソル・インバージ
ョンを行った Hasegawa et al., (2012)による解析によると，東北沖地震前後で上盤
側プレート内における応力場が変化した．これは東北沖地震による地震すべりの静
的応力変化によると考えられ，同地震の規模故に広範囲で主応力軸の回転が認めら
れた．また，静的応力変化の大きさは差応力で ~ 15 - 25 MPa程度であり，東北沖
地震前の上盤側プレート内の差応力が非常に小さかったことを意味する．このよう
に小さな差応力状態で地震が発生していることを検証するために，他の事例研究も
必要である．ここでは，応力擾乱範囲が限定されるものの稠密な観測データが得ら
れている 2008年岩手・宮城内陸地震震源域を例に，同様の検討を行う． 
本章では，2008年岩手・宮城内陸地震震源域に展開された臨時地震観測点で得ら
れた原波形記録から得られた P 波初動極性データを加えて，新たに大量のメカニズ
ム解を求め，それらに応力テンソル・インバージョンの手法を適用して，本震前後
の震源域の応力場の推定を行う． 
 
4-2. 震源の再決定 
 
2008年岩手・宮城内陸地震の震源域周辺では，本震発生前の 2007年以降から原
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子力安全基盤機構により 52点からなる臨時地震観測網が展開されていた．それに加
えて，本震発生直後には，2008年岩手・宮城内陸地震合同余震観測グループにより，
余震観測のために，震源域の直上に多数の臨時地震観測点が設置された．同グルー
プにより，同年積雪までの期間に震源域には 130 点から構成される稠密な臨時地震
観測網が展開された．また，新学術研究領域「地殻流体」のプロジェクトによって，
この地震の余震域の南端部を含み，さらにその南側の領域に，50 点からなる極めて
稠密な臨時地震観測網が 2010年より展開され，それは現在まで継続している．これ
らの臨時地震観測による観測点の分布を図 4-1 にまとめて示す．本節では，定常地
震観測網に加えてこれらの臨時地震観測網による原記録から読み取られた P波到達
時刻，P波初動極性，S波到達時刻データを用いて，震源の再決定とメカニズム解の
推定を行った．得られたメカニズム解を応力場推定のためのデータとして用いる． 
最初に，読み取られた P 波・S 波到達時刻データを用いて，本震・余震を含め，
この地震の震源域周辺で発生した地震の震源の再決定を行った．手法としては
Double-difference法 (Waldhouser & Ellsworth, 2000)を用い，震源ペアの各観測点
での走時差残差を最小化することにより，詳細な震源の相対位置を推定する．対象
とした地震は，本震発生前の 1996年から 2011年東北沖地震発生前の 2011年 3月
11日までの期間に，図 4-1に示す領域内に発生した 深さ 20 km以浅のM ≧ 1.0 の
地震である．地震の数は合計 21,885個となり，それらの地震の震源を同時に求めた．
震源再決定に用いた到達時刻データは，P波が 846,484個，S波が 4186,694個であ
り，走時差数は P 波が 1,422,947 個，S 波が 1,144,464 個である．理論走時および
射出角を計算するための地震波速度構造モデルとしては，東北大学のルーチン構造 
(Hasegawa et al., 1978)を採用した．初期震源としては，気象庁一元化震源の読み取
り値に臨時観測網データから新たに得られた読み取り値を加え，気象庁の地震波速
度構造モデル（上野・他，2002）を用いて再決定した震源を採用した． 
このようにして再決定された震源の分布を図 4-2 に示す．比較のために，気象庁
一元化震源，および震源域直上の臨時観測網のデータを用いて再決定された Okada 
et al. (2012)による本震後三ヶ月間の震源を図 4-3に示す．図には，断層に直交する
鉛直断面に震源を投影した．本研究で得られた再決定震源（図 4-3 右図）は，気象
庁一元化震源（図 4-3 左図）で深く決められていた震源を全体として系統的に浅く
する．直上の臨時観測網のデータを用いているため，震源の深さも適切に決定され
ている Okada et al. (2012)の結果（図 4-3中図）と同じであり，再決定震源は Okada 
et al. (2012)による震源と位置が良く一致する．すなわち，一元化震源では震源域直
上の観測点の数が極めて少ないため，震源決定過程において数の多い震源域から離
れた遠くの観測点のデータに引っ張られ，結果として震源が見かけ上深く決まって
いる．さらに，震源域直上の臨時観測データを用いて全期間の地震を
Double-difference法により一度に再決定したことによって，震源域直上の臨時観測
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点のデータがない期間（余震観測期間以外の期間）に発生した地震の震源をも相対
的に精度良く決めることができた．図 4-S1, 図 4-S2に，再決定した震源を，余震期
間と余震期間外に分けてプロットした． 
また，震源の空間分布の特徴をみると，余震のほとんどが，概ね西傾斜と東傾斜
の共役な 2枚の面に沿うように分布する．この特徴も，Okada et al. (2012)が本震後
3ヶ月間に発生した地震を再決定して求めた余震分布のそれと良く一致する． 図 4-3
には，Iinuma et al. (2009)が測地データを用いて本震のすべり分布を推定した際の
西傾斜の断層面，および引間・纐纈 (2013)が近地の強震動波形データを用いて推定
した際の西傾斜と東傾斜の共役な 2 枚の断層面を示してある．本研究で再決定した
余震の震源分布は，Okada et al. (2012)による震源分布と同様に，大局的には測地・
強震動データに基づく震源断層に集中して分布するようである．ただし，詳しくみ
れば系統的な位置の若干の違いも認められる． 
 
4-3 メカニズム解の推定 
 
 次に，本研究で新たに読み取られた P 波初動極性を用いて，メカニズム解の推定
を行った．メカニズム解の推定には，Hardebeck & Shearer (2002)により開発され
た 節面のグリッド・サーチに基づく方法を用いた．Hardebeck & Shearer (2002)
の方法では，推定されたメカニズム解の精度を 2 枚の節面の拘束状況に基づいて，
rank A ~ Fまでに分類することが可能である．応力場推定に用いるデータとして高
精度のメカニズム解を扱うために，以降では推定されたメカニズム解のうち，rank
が Aおよび Bに分類された解のみを使用した．このようにして決定されたメカニズ
ム解は，本震前に発生した地震が 96個求まった．本震後は，臨時地震観測網から得
られた大量の初動極性データにより 3,879 個にものぼる多数のメカニズム解を得る
ことができた． 
得られたメカニズム解の空間分布を図 4–4に示す．メカニズム解のタイプの分類
は第 2章と同様に P, T, B軸の傾斜角に基づいて行った．本震前後を合わせて，逆断
層のメカニズム解が 2401 個，横ずれ断層型のメカニズム解が 1244 個，正断層型
のメカニズム解が 167 個であった．本震前も後も，逆断層型のメカニズム解が卓越
するが，次いで横ずれ断層型のメカニズム解の数が多い．メカニズム解を図示する
にあたって，本震後のメカニズム解の数が多く重複するため，本震前後に発生した
メカニズム解の断面図を図 4-S3, 図 4-S4に示す．また，P軸，T軸の分布を図 4-S5, 
図 4-S6に示す． 
 
4-4 起震応力場の推定 
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得られたメカニズム解に，応力テンソル・インバージョンの手法を適用して，2008
年岩手・宮城内陸地震前後の震源域の応力場を推定する．応力テンソル・インバー
ジョンの手法には，Michael (1984, 1987)による方法を用いた．前節で述べたように，
2008年岩手・宮城内陸地震の震源域で非常に多数のメカニズム解が求まった．そこ
で，本震震源域の応力場の空間変化を可能な限り詳細に調べるために，メカニズム
解が求められた地震の震源位置ごとに応力場を推定することにした．まず，メカニ
ズム解が求められた各地震の震源を中心にして，そこから距離が近い順に最大 25
個までの地震のメカニズム解を用いて，応力テンソル・インバージョンの手法を適
用して，応力場を推定する．ただし，応力テンソル・インバージョンの際に，中心
にとる各地震の震源から不当に離れたメカニズム解が用いられないように，本震後
の期間では中心点となる各地震の震源からの離隔距離が 4 km，メカニズム解の個数
が比較的少ない本震前の期間では離隔距離が 8 km を超えた場合インバージョンに
採用しないこととする．上記の条件において，メカニズム解が 10個以上の場合にの
み応力場を推定する． 
図 4-5 には，応力テンソル・インバージョンに使用したメカニズム解の，中心と
なる各地震の震源からの距離の頻度分布を示す．本震後の期間では，各震源からの
距離が最大でも 4 km以内の地震のメカニズム解のみを用いることとしたが，ほとん
どの場合 2 km 程度の範囲内に入る．一方で，本震前の期間では，求められたメカ
ニズム解の数が少ないため，各地震の震源からの距離が 8 km程度までの比較的広い
範囲の地震のメカニズム解が用いられている．得られた応力場の空間変化をみる際
には，この程度の空間分解能であることに注意する必要がある．すなわち，本震前
では本震後よりも，より広域で応力場が均質化されて求められる点に注意が必要で
ある． 
 
4-5. 2008年岩手・宮城内陸地震震源域の起震応力場 
 
 推定された 軸の方向の空間分布を，図 4-6（本震前），図 4-7（本震後）にそれ
ぞれ深度別に示す．また，推定された応力場を深さごとに色を変えて表示した．図
には，軸の方向に加えて，その 95 %信頼範囲を，図 4-6（本震前），図 4-7（本震
後）の下段に赤の扇の幅で示した．本震前の期間における 軸の方向を見ると，空
間的にほぼ一様であり，プレート収束の方向と平行の西北西-東南東方向を向いてい
ることが分かる．しかし，本震後は， 軸の方向が本震前と顕著に異なり，空間的
に不均質な分布を示す．断層面上で地震時すべりの大きかった領域から比較的離れ
た余震域の北部と南部では，本震前の期間と同様に，軸が一様に西北西-東南東方
向を向いている．ところが，地震時すべりの大きかった余震域中央部の西部では 
軸の方向が北東-南西方向を，東部では南北方向を向いており，全体として 軸の方
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向が断層面上のすべり量の大きかった領域を中心として同心円状のような分布を呈
する．この特徴的な分布にみられる 軸方向の空間不均質は，図 4-7（本震後）の
下図に示す 95 %信頼範囲でみても有意である． 
ところで，この本震後の期間における余震源域で見られる特徴的な応力場の空間
不均質の原因は何であろうか．本震前には認められない特徴であり，すべり量の大
きかった領域を囲んでいることから，本震による地震すべりに伴う静的応力変化に
起因する可能性が考えられる．そのため，以下では 2008年岩手・宮城内陸地震の静
的応力変化による主応力軸の回転を計算する．最初に， Iinuma et al. (2009)の震源
断層モデルを採用し，半無限均質弾性媒質についての Okada (1992)の理論式に基き，
本震に伴う静的応力変化による応力分布の推定を行った．この際，弾性定数として，
ヤング率 80 GPa, ポアソン比 0.25を仮定した．推定された静的応力変化による応
力分布を，軸方向の空間分布の表示として図 4-8(a)に示す．ここでは，観測から
推定された応力場と直接比較できるように，メカニズム解の応力テンソル・インバ
ージョンの際に中心にとった各地震の震源位置に，軸の方向を線分で示している．
図から，地震時すべりの大きかった領域に近い余震域の中央部において 軸の方向
が同心円状の分布をする空間パターンをみることができる．これは，観測から推定
された本震後の 軸方向の空間パターンと調和的である． 
ただし，この領域は震源断層面に近いため，軸方向の分布は，震源モデル，す
なわち，断層面の位置・形状と地震すべり分布に強く依存する．そこで，他の震源
断層モデルとして引間・纐纈（2013）についても検討した．Iinuma et al. (2009)で
は本震の断層面は西に傾斜した滑らかな 1枚の面を推定したが，引間・纐纈 (2013) 
は，Okada et al. (2012)の余震分布を考慮して西傾斜と東傾斜の共役な２枚の断層面
を仮定し，近地の強震動波形データによってすべり分布を推定している．引間・纐
纈（2013）による計算結果を，図４-８(b)の場合と同様に，軸方向の空間分布とし
て図 4-8 (b)に示す． Iinuma et al. (2009)の場合と同様に，地震時すべりの大きかっ
た領域に近い余震域の中央部において 軸の方向が同心円状の分布をしているこ
とが分かる． 
図 4-3の余震分布には，Iinuma et al. (2012)および引間・纐纈 (2013)のすべりモ
デルの断層面の位置も示してある．再決定された余震の分布と比べると，既に述べ
たように，余震が集中した面と断層面とは，それらの位置同士が大まかには一致す
るものの，必ずしも全ての鉛直断面で良く一致しているわけではない．顕著にずれ
ている場合も散見される．そこで，Iinuma et al. (2012)および引間・纐纈 (2013)の
断層面を余震分布と良く合うようにそれぞれ平行移動した２つのすべりモデルを新
たに追加する．そのように平行移動した断層面を，再決定した余震の分布に重ねて
図 4-2に示す．断層面に沿う余震の集中が，図 4-3に比べて，より明瞭になったこと
が分かる．この平行移動した２つのモデルを新たにすべりモデルとし，同様に静的
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応力変化を計算した．それらを，それぞれ図 4-8(c)，(d)に示す．これらの２つのす
べりモデルの場合にも，地震時すべりの大きかった領域に近い余震域の中央部にお
いて 軸の方向が同心円状の分布を示すことがわかる．すなわち，この 軸方向の
特徴的な空間分布のパターンは，すべりモデルの違いに影響されない特徴的なパタ
ーンであると言える． 
このことから，本震後の期間に観測から推定された応力場の顕著な空間不均質は，
本震前には一様であった応力場が，本震による静的応力変化分が加わった結果形成
されたと考えることができる．  
 
4-6. 2008年岩手・宮城内陸地震震源域の差応力の大きさの推定 
 
本震の静的応力変化により主応力軸が回転したと仮定した場合，本震前の偏差応
力の大きさは，静的応力変化に擾乱される程度に小さかったことになる．本節では，
本震前における当該領域の偏差応力の大きさを推定するために，以下のようなフォ
ワード・モデルによる数値実験を行った．まず，本震前の応力場が空間的に一様で
あったと仮定し，本震前のデータを用いた応力テンソル・インバージョンにより得
られた結果を用いる．すなわち，軸が鉛直方向，軸の方向が水平で，かつ方位 
107.5 ﾟを向くこと，応力比 R =  = 0.60を仮定する．本震前後の偏差応力テン
ソルの差  − 	が，本震に伴う静的応力変化 	
によるとする次式に基
づいて，本震後の偏差応力テンソルを計算する． 
 = 	 + 		
   (4-1) 
ただし，応力テンソル・インバージョンでは応力の絶対値は求まらない．ここでは，
観測と比較して最適値を見つけるため，本震前の差応力の大きさを様々な値に設定
する．これにより，偏差応力テンソルの全成分が決定される．こうして得られた本
震前の期間におけるモデル応力場の偏差応力テンソル に，本震による静的応力
変化分 	
を足し合わせることにより，本震後のモデル応力場の偏差応力テン
ソル を求めることができる．最後に，このようにして得られた本震後の期間
におけるモデル応力場が，すなわち主応力軸の方向の空間分布が，観測から得られ
た，すなわち本震後の期間に対する応力テンソル・インバージョンにより得られた
主応力軸方向の空間分布と一致するような，本震前の期間における差応力の大きさ
の範囲を探す． 
差応力の値として，(a) 100 MPa, (b) 50.0 MPa, (c) 30.0 MPa, (d) 20.0 MPa, (e) 
15.0 MPa, (f) 10.0 MPa, (g) 5.0 MPa, (h) 1.0 MPaの 8通りを仮定して，得られた本
震前の偏差応力テンソルに，静的応力変化分を足し合わせて本震後のモデル応力場
を求めた．本震による静的応力変化の計算には，既に述べたように，(1) Iinuma et al. 
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(2009)により推定されたすべりモデル，(2) 引間・纐纈 (2013)により推定されたす
べりモデル，(3) Iinuma et al. (2009)のすべりモデルで，断層面の位置を，余震分布
と合うように平行移動したすべりモデル，(4) 引間・纐纈 (2013)のすべりモデルで，
断層面の位置を，余震分布と合うように平行移動したすべりモデルの 4 通りを採用
した．得られた本震後のモデル応力場を，それぞれ図 4-9, 図 4-10，図 4-11，図 4-12
に示す．図から，差応力が 20 MPaを超えるような場合には，どの地震時すべりモ
デルを採用した場合であっても，軸方向の空間分布のパターンが空間的に一様に
西北西-東南東方向を向き，観測された軸の方向を再現することができない．これ
に対して，差応力の大きさが~ 20 MPaを下回るような場合には，観測から得られた
軸方向の空間分布の特徴的なパターンをおおまかに再現することが可能である．
したがって，本震後の期間にみられる応力場の特徴的な空間不均質を説明するため
には，本震前の差応力の大きさが < 約 20 MPaであることが要請される． 
 
4 – 7. 議論 
 
前節で述べたように，本震後の期間にみられる応力場の特徴的な空間不均質，す
なわち，すべりの大きい領域に近い余震域中央部付近での 軸方向の顕著な擾乱を
説明するためには，この領域で本震前の差応力の大きさが < ~ 20 MPaという極め
て小さい差応力が必要となる． 
ただし，厳密に言えば，本震発生後の期間にみられる応力場の顕著な空間不均質
が本震発生よりも以前から既に存在していた可能性もある．本震前の震源分布・メ
カニズム解分布は，本震後の分布範囲と異なる上にサンプル数が圧倒的に少ない．
そのため，概ね空間的にほぼ一様な西北西-東南東方向の本震前の 軸は少ないデー
タから内挿された結果で有り（図 4-6），実際は 軸の方向が空間的に短波長で変化
する応力場であった可能性を完全に否定することはできない． 
しかし，仮に本震発生後にみられる応力場の顕著な空間不均質が本震以前から既
に存在していたとすると，すべり量の大きかった余震域の中央部で，軸と断層面
とのなす角が平行に近かったことになる．すなわち，軸が断層面にほぼ平行とな
る応力場で大きな変位が生じたことになる．主応力軸が unfavorable な向きをした
応力場では，断層強度が極端に弱くなければすべりは起こらないはずである．した
がって，この場合でも断層面が低摩擦強度の状態で本震すべりが生じたと推定され，
いずれにしても，断層強度は弱く差応力は小さかったと結論づけることができる． 
 
4 – 8. まとめ 
 
本章で得られた結果は，以下の通りである． 
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(1) 臨時地震観測網によるデータを加えて Double difference法を用い震源の再決定
を行った結果，臨時余震観測網によるデータのない期間の震源についても，精度の
良い震源分布を得ることができた．さらに，臨時観測網による P 波極性データを加
えて，メカニズム解を決めた．臨時観測網による P 波極性データを加えることによ
り，3,879個という多数のメカニズム解を決定することができた． 
(2) このようにして新たに求めた震源・メカニズム解を用いて，応力テンソル・イン
バージョンの手法により，2008年岩手・宮城内陸地震前後での震源域の応力場の詳
細な空間分布を推定した．得られた応力場は，本震前の期間では 軸の方向が空間
的にほぼ一様で，プレート収束方向と平行な西北西-東南東方向を向く．これに対し，
本震後には顕著な変化を示し，すべり量の小さかった余震域の北部と南部周辺では，
本震前と同様に 軸が西北西-東南東方向を向くものの，大きなすべりが生じた余震
域の中央部では，軸がすべりの大きかった震源域中央部を同心円状に取り巻くよ
うな特徴的な空間分布のパターンを示した．本震後の期間において得られた 軸の
この特徴的な空間分布のパターンは，本震の震源断層モデルによる静的応力変化に
よってほぼ再現できる． 
(3) 本震後の期間における応力場の顕著な空間不均質は，本震後に加わった静的応力
変化により，それまで空間的に一様であった本震前の震源域の応力場が変化した結
果であると解釈できる．仮に本震前の応力場が空間的に一様であったとし，本震前
の差応力の大きさを見積もった．その結果，本震前の差応力の大きさは約 20 MPa
以下であったと推定された． 
(4) ただし，本震後の応力場の顕著な空間不均質が，もともと本震発生以前から存在
していた可能性もある．ただし，その場合はすべり量の大きな領域に近い余震域中
央部で，本震発生前に 軸と断層面のなす角が平行に近かったことになる．そのよ
うな主応力軸が unfavorable な向きをした応力場で本震が発生したことになり，こ
の場合も，断層強度が極めて弱く，差応力も小さかったということになり，（3）と
同様の結論に至る． 
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図 4-1. 用いた観測点と震源の分布．挿入図の赤四角の範囲を示す．逆三角で観測点の位置を示す．水色：JNESによる臨時地震観測点 (2007 - )，緑色：2008年岩
手・宮城内陸地震合同余震観測グループによる臨時地震観測点 (本震発生直後 – 同年積雪前の期間)，黄色：新学術研究領域「地殻流体」プロジェクトによる臨時観
測点 (2009 -)．灰色の丸は震源 (1997 – 2011/3/11)を，青の星は 2008年岩手・宮城内陸地震の震源を表す． PA: 太平洋プレート，NA: 北米プレート，EU: ユー
ラシアプレート，PHS: フィリピン海プレート．  
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図 4-2. Double-Difference法により再決定した震源の分布．左図は平面図で，右図は左図の A~Dの測線に沿う鉛直断面．青の丸で震源を表す．平面図には，茶色の
線で引間・纐纈 (2013)がすべり分布を求めた断層面の水平投影を，灰色のコンターで Iinuma et al. (2009)によるすべり分布を示す．鉛直断面図には，灰色の線で 
Iinuma et al. (2009)のによる断層面を震源分布と良く合うように平行移動した面を，茶色の線で引間・纐纈 (2013)による断層面を震源分布と良く合うように平行移
動した面を示す．側線間距離は 13 kmで，6.5 km以内に含まれる地震を投影した．  
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図 4-3. 余震の震源分布の比較．，図 4-2と同じ鉛直断面に青丸で震源を投影した．気象庁一元化震源，Okada et al. (2011)により再決定された本震後 3ヶ月間の余震，
本研究で再決定した震源の分布を示す灰色の線で Iinuma et al. (2009)による断層面を，茶色の線で引間・纐纈 (2013)による断層面を示す． 
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図 4-4. 応力テンソルインバージョンに用いたメカニズム解の分布．(a) 本震前，(b) 本震後に発生した地震のメカニズム解をビーチボールで表し，赤色が逆断層型，
緑色が横ずれ断層型，青色が正断層型，黒色が未分類のメカニズム解を示す．灰色のコンターは，Iinuma et al. (2009)により推定された震源断層上の地震時すべり
分布（m）を示す．  
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図 4-5. 応力場の推定に使用したメカニズム解の中心にとる地震の震源からの距離の頻度分布．横軸に中心からの距離 (km)を，縦軸に相対頻度(%)を表す． 
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図 4-6. 2008年岩手・宮城内陸地震発生前の期間における 軸の方向の分布．震源の深さで，0 – 3 km，3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの範囲に分けてプロットした． 
上段に，推定した 軸の方向を線分で表す．線分の色で，軸方向を推定した深さを示す．下段は，上段の図の四角の領域の拡大図である．赤の扇により，推定し
た 軸方向の 95 %信頼範囲を表す． 
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図 4-7. 2008年岩手・宮城内陸地震発生後の期間における 軸の方向の分布．応力場を求めた中心の深さで，0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの範囲に分けて
プロットした．上段に，推定した 軸の方向を線分で表す．線分の色で，軸方向を推定した深さを示す．下段は，上段の図の四角の領域の拡大図である．赤の扇
により，推定した 軸の方向の 95 %信頼範囲を表す． 
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図 4-8 (a), (b). 2008年岩手・宮城内陸地震による静的応力変化から計算した 軸の方向の分布．応力場を計算した中心の深さで，0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 km
の範囲に分けてプロットした．深さをカラースケールで表す．(a) Iinuma et al. (2009)によるすべりモデル，(b) 引間・纐纈 (2013)によるすべりモデルを用いて計算
した．それぞれのすべり分布を，濃い灰色のコンターで示す．差応力の大きさを薄灰色のコンターで表す (MPa)．  
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図 4-8 (c), (d). 2008年岩手・宮城内陸地震による静的応力変化の 軸の方向の分布．応力場を求めた中心の深さで，0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの範囲に分け
てプロットした．色は，深さをカラースケールで表す． (c) Iinuma et al. (2009)によるすべりモデルで断層面を震源分布に合うように平行移動したモデル，(d) 引間・
纐纈 (2013)によるすべりモデルで断層面を震源分布に合うように平行移動したモデルを用いて推定した．静的応力変化の差応力の大きさをコンターで表す (MPa)． 
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図 4-9 (a), (b). 本震前の推定された応力テンソルに本震による静的応力変化を加えて合成した本震後のモデル応力場．すべりモデルは Iinuma et al. (2009)による．
本震前の差応力を (a) 100.0 MPa, (b) 50.0 MPaに設定した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，R=0.60を仮定
した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロットした．線分の
色は計算の深さを示す（図 4-8を参照）． 
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図 4-9 (c), (d). 本震前の推定された応力テンソルに本震による静的応力変化を加えて合成した本震後のモデル応力場．すべりモデルは Iinuma et al. (2009)による．
差応力を (c) 30.0 MPa, (d) 20.0 MPaに設定した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，R=0.60を仮定した．本
震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロットした．線分の色は計算
の深さを示す（図 4-8を参照）． 
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図 4-9 (e), (f). 本震前の推定された応力テンソルに本震による静的応力変化を加えて合成した本震後のモデル応力場．すべりモデルは Iinuma et al. (2009)による．
差応力を (e) 15.0 MPa, (f) 10.0 MPaに設定した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，R=0.60を仮定した．本震
後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロットした．線分の色は計算の
深さを示す（図 4-8を参照）． 
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図 4-9 (g), (h). 本震前の推定された応力テンソルに本震による静的応力変化を加えて合成した本震後のモデル応力場．すべりモデルは Iinuma et al. (2009)による．
差応力を (g) 5.0 MPa, (h) 1.0 MPaに設定した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，R=0.60を仮定した．本震
後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロットした．線分の色は計算の
深さを示す（図 4-8を参照）． 
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図 4-10 (a), (b). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (a) 100.0 MPa, (b) 50.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値に
は，R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロ
ットした．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8を参照）．引間・纐纈 (2013)によるすべり分布に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-10 (c), (d). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (c) 30.0 MPa, (d) 20.0 MPaとして計算した. 仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，
R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロット
した．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8を参照）．引間・纐纈 (2013)によるすべり分布に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-10 (e), (f). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (e) 15.0 MPa, (f)10.0 MPaとして計算した. 仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，
R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロット
した．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8を参照）．引間・纐纈 (2013)によるすべり分布に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-10 (g), (h). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (g) 5.0 MPa, (h)1.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，
R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロット
した．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8を参照）．引間・纐纈 (2013)によるすべり分布に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-11 (a), (b). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (a) 100.0 MPa, (b) 50.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値に
は，R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロ
ットした．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8を参照）．Iinuma et al. (2008)による震源断層モデルを，余震分布と良く合うように平行移動したモデルに基づいて
計算した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-11 (c), (d). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (c) 30.0 MPa, (d) 20.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，
R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロット
した．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8を参照）．Iinuma et al. (2008)によるすべり分布の断層面を，余震分布と良く合うように平行移動して求めたすべり分布
に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-11 (e), (f). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (e) 15.0 MPa, (f)10.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，
R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロット
した．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8を参照）．Iinuma et al. (2008)によるすべり分布の断層面を，余震分布と良く合うように平行移動して求めたすべり分布
に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-11 (g), (h). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (g) 5.0 MPa, (h)1.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，
R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロット
した．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8を参照）．Iinuma et al. (2008)によるすべり分布の断層面を，余震分布と良く合うように平行移動して求めたすべり分布
に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-12 (a), (b). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (a) 100.0 MPa, (b) 50.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値に
は，R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロ
ットした．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8 を参照）．引間・纐纈 (2013)によるすべり分布の断層面を，余震分布と良く合うように平行移動して求めたすべり
分布に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-12 (c), (d). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (c) 30.0 MPa, (d) 20.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，
R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロット
した．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8 を参照）．引間・纐纈 (2013)によるすべり分布の断層面を，余震分布と良く合うように平行移動して求めたすべり分布
に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた．  
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図 4-12 (e), (f). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (e) 15.0 MPa, (f)10.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，
R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロット
した．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8 を参照）．引間・纐纈 (2013)によるすべり分布の断層面を，余震分布と良く合うように平行移動して求めたすべり分布
に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-12 (g), (h). フォワード・モデリングにより求めた本震後の 軸の分布．深さを 0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmに分けてプロットした．色は，静的応力変化を
推定した深さを表す．差応力を (g) 5.0 MPa, (h)1.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 107.5 ﾟである．応力比の値には，
R=0.60を仮定した．本震後の 軸の方向をメカニズム解から応力場を推定した各位置に示す．0 – 3 km， 3 – 5 km，5 – 9 kmの三つの深さ範囲に分けてプロット
した．線分の色は計算の深さを示す（図 4-8 を参照）．引間・纐纈 (2013)によるすべり分布の断層面を，余震分布と良く合うように平行移動して求めたすべり分布
に基づいて推定した地震時静的応力変化を用いた． 
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図 4-S1. 再決定した本震前 (1996 – 2008/6/14)の震源の分布．左図は平面図で，右図は左図の A~Dの測線に沿う鉛直断面．青の丸で震源を表す．鉛直断面図には，
灰色の線で Iinuma et al. (2009)のによる断層面を震源分布と良く合うように平行移動した面を，茶色の線で引間・纐纈 (2013)による断層面を震源分布と良く合う
ように平行移動した面を示す．側線間距離は 13 kmで，6.5 km以内に含まれる地震を投影した． 
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図 4-S2. 再決定した余震の震源の分布．左図は平面図で，右図は左図の A~Dの測線に沿う鉛直断面．青の丸で震源を表す．鉛直断面図には，灰色の線で Iinuma et 
al. (2009)のによる断層面を震源分布と良く合うように平行移動した面を，茶色の線で引間・纐纈 (2013)による断層面を震源分布と良く合うように平行移動した面を
示す．側線間距離は 13 kmで，6.5 km以内に含まれる地震を投影した． 
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図 4-S3. 本震前に発生した地震 (1996 – 2008/6/14)のメカニズム解の分布．左図は平面図で，右図は左図の A~Dの測線に沿う鉛直断面．青の丸で震源を表す．鉛直
断面図には，灰色の線で Iinuma et al. (2009)のによる断層面を震源分布と良く合うように平行移動した面を，茶色の線で引間・纐纈 (2013)による断層面を震源分
布と良く合うように平行移動した面を示す側線間距離は 13 kmで，6.5 km以内に含まれるメカニズム解を投影した． 
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図 4-S4. 余震のメカニズム解の分布．左図は平面図で，右図は左図の A~Dの測線に沿う鉛直断面．青の丸で震源を表す．鉛直断面図には，灰色の線で Iinuma et al. 
(2009)のによる断層面を震源分布と良く合うように平行移動した面を，茶色の線で引間・纐纈 (2013)による断層面を震源分布と良く合うように平行移動した面を示
す 
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図 4-S5. 推定したメカニズム解の P軸の分布．(a) 本震前，(b) 本震後に発生した地震のメカニズム解の P軸を線分で表す．色で P軸の方位角を示す．灰色のコン
ターで，Iinuma et al. (2009)により推定された地震時すべり分布を示した．  
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図 4-S6. 推定したメカニズム解の T軸の分布．(a) 本震前，(b) 本震後に発生した地震のメカニズム解の P軸を線分で表す．色で T軸の方位角を示す．灰色のコン
ターで，Iinuma et al. (2009)により推定された地震時すべり分布を示した．  
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5章 2011年福島県浜通り地震前後の震源域の応力場 
 
5-1. はじめに 
 
5-1-1. 2011年福島県浜通りの地震 
2011年東北沖地震の発生直後から，その静的および動的応力変化により，東日本
の広い範囲において地震活動が誘発され (Toda et al., 2011; Okada et al., 2012)，東
北日本の太平洋沖合の領域では発生する地震のメカニズム解のタイプに顕著な変化
が生じた（Asano et al., 2011; Hasegawa et al., 2012）．2011年 4月 11日午後 5時
16分に発生した 2011年 M 7.0福島県浜通りの地震は，そのような誘発地震活動の
一つであるものの，東北日本内陸で発生する多くの地震とは異なり，むしろ東北日
本の太平洋沖合の領域で発生した地震と同じく，正断層型のメカニズム解を持つ．
2011年福島県浜通り地震の震源域の北部と南部では，2011年東北沖地震発生の直後
から正断層型のメカニズム解を持つ地震活動が活発化しており (Kato et al., 2011)，
2011年 4月 11日M7.0福島県浜通り地震は，それまで形成されていた震源の集中域
の間を埋めるように，地震の空白域に発生した． 
2011年福島県浜通りの地震は，推定活断層と見なされていた北西-南東走向の井戸
沢断層と北北東-南南西走向の湯ノ岳断層（活断層研究会，1991）のハの字状に分布
する 2 条の断層において発生したことが分かっている．この地震については，井戸
沢断層，湯ノ岳断層沿いにそれぞれ約 15 kmの地表地震断層が出現し（堤・遠田，
2012; Mizoguchi et al., 2012; Toda & Tsutsumi, 2013），InSARデータ (Fukushima 
et al., 2012)や近地強震動波形データ (引間，2012)を用いた地震時すべり分布の推定
がなされている． 
また，地震波速度トモグラフィーにより推定された 3次元速度構造 (Tong et al., 
2012)によると，震源域深部に低速度・高ポアソン比の領域が存在しており，沈み込
んだ太平洋スラブから脱水して上昇してきた流体の存在が疑われている． 
東北日本内陸としては極めて特異と言える正断層型の地震が東北沖地震後に多発
したことについて，東北沖地震発生以前には震源域の周辺で逆断層型地震が発生し
ていたことから，当初は，東北沖地震に伴う静的応力変化によりこの地域の応力場
が変化したためであると考えられた (Kato et al., 2011; Yoshida et al., 2012)．しか
しながら，第 2章で述べたように，地震のメカニズム解の分布を詳細に調べた結果，
震源域周辺には東北沖地震以前から応力場の顕著な深さ方向の変化が存在しており，
震源域浅部 (< 約 12 km)では正断層型の地震に適した応力場であったことが判明し
た．その一方で，震源域深部 (> 約 12 km)では，東北沖地震以前から以後に至るま
で，逆断層ないしは横ずれ断層型の応力場が存在していた (第 2章；Imanishi et al., 
2012)． 
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5-1-2. 本章の目的 
2011年福島県浜通り地震の震源域周辺の浅部でみられる，正断層型の応力場が何
に起因するのかは必ずしも定かではないが，応力場の顕著な深さ変化は，第 2 章で
述べたように，上盤側プレートの曲げ変形により形成されたと考えれば説明可能で
ある．その場合，応力場が水平方向に広範囲で一様であり，深さ方向に徐々に空間
変化することが予想される．しかしながら，第 2章で推定された 2011年福島県浜通
り地震震源域浅部で得られた東北沖地震後の応力場は，軸の方向が 20 km程度以
下の空間スケールで変化する傾向がある．震源域における主応力軸方向の短い空間
スケールでの変化は，第 4章の 2008年岩手・宮城内陸地震震源域の場合と同様であ
り，地震による静的応力変化と対応する可能性がある．本章では，2011年福島県浜
通り地震の震源域の応力場を，震源域で発生した大きな地震前後で推定し，その変
化を調べる． 
 
5-2. 震源の再決定とメカニズム解 
 
2011年福島県浜通りの地震の震源域では，2011年 3月 11日東北沖地震の発生以
降，地震活動が急激に活発化し，Mw5.5を超える地震が複数発生していた．2011/4/11
の本震発生以前にも，2011/3/19には震源域南部においてMw5.8の正断層型地震が，
2011/3/23には震源域北部においてMw5.7の正断層型地震が，2011/4/12には震源域
中央部においてMw5.9の横ずれ断層型地震が発生している．本研究では，震源域の
応力場を擾乱させ得る地震として，2011/4/11に発生した Mw 6.6の 2011年福島県
浜通りの地震に加えて，これら 3つの地震の静的応力変化も考慮した．  
2011 年福島県浜通り地震の震源域周辺における 観測点分布を図 5-1 に示す．
2011年福島県浜通りの地震震源域周辺には，本震発生以前から地震予知総合研究振
興会による臨時観測点が 2 点展開されていた．本節では，定常地震観測網に加えて
これらの臨時地震観測点による原記録から読み取られた P波到達時刻， S波到達時
刻データを気象庁一元化震源の験測データに加えて，震源の再決定を行った．応力
テンソル・インバージョンに用いるメカニズム解は，F-netと気象庁により推定され
たものを使用する． 
なお，2011 年福島県浜通りの地震の震源域では，2011/3/11 の東北沖地震による
静的応力変化により，差応力 にして 1 MPa程度の応力変化を受けている（第 2章）．
第 2 章における解析では，この地域の応力場を詳細に調べてみても，東北沖地震前
後で主応力軸方向の有意な変化は検出されなかった．しかしながら，その最適解を
見ると，軸の方向が南北方向から東西方向へと変化しており，東北沖地震の影響
も垣間見られる．そこで，本章では東北沖地震による影響を避けるため，東北沖地
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震発生の 2011/3/11以降に発生した地震のメカニズム解のみを使用することとする． 
図 5-1 に示すように，震源域を北部・中部・南部の 3 領域に分割する．震源域北
部の領域には，2011/3/23 に発生した Mw5.7 の地震の震源が，震源域中部の領域に
は 2011/4/11 に発生した Mw6.6 の 2011 年福島県浜通りの地震と 2011/4/12 に発生
した Mw5.9 の地震の震源が，震源域南部の領域には 2011/3/19 に発生した Mw5.8
の地震の震源が含まれる．これら 3 つの地震がそれぞれの領域の最大地震であり，
次に大きい地震の規模はそれらに較べて小さい．ここでは，それぞれの領域内の地
震活動のうちで，これら 3つの地震をそれぞれ本震とみなす． 
まず，各領域で，東北沖地震発生時から最大地震，つまり各本震までの期間を，
本震前の期間として設定する．それぞれ，2011/3/23にMw 5.7の地震が発生した震
源域北部では 2011/3/11 - 2011/3/23の期間，2011/4/11にMw 6.6の地震が発生した
震源域中央部では 2011/3/11 - 2011/4/11の期間，そして 2011/3/19に Mw5.8の地震
が発生した震源域南部では 2011/3/11 - 2011/3/19の期間である．本章では，表現の
単純化のために，これら領域ごとに異なる 3 つの期間を総合して本震前の期間と呼
ぶ． 
一方，応力場が擾乱した可能性のある本震後の期間として， 3 領域とも
2011/4/12-2012/9/30の共通の期間を設定した．最後に発生したMwが 5.5を超える
地震よりも後の期間を取っている． 
最初に，読み取られた P 波・S 波到達時刻データを用いて，本震・余震を含め，
この地震の震源域周辺で発生した地震の震源の再決定を行った．第 4 章と同様に，
手法としては Double-difference法 (Waldhouser & Ellsworth, 2000)を用い，震源
ペアの各観測点での走時差残差を最小化することにより，詳細な震源の相対位置を
推定する．対象とした地震は，1997年〜2012年 9月 30日の期間に，図 5-1の領域
内に発生した 深さ 40 km以浅のM ≧ 1.0 の地震である．地震の数は合計 37,808
個となり，それらの地震の震源を同時に求めた．震源再決定に用いた到達時刻デー
タは，P 波が 920,399 個，S 波が 842,471 個であり，走時差数は P 波が 2,593,626
個，S波が 2,508,282個である．理論走時および射出角を計算するための地震波速度
構造モデルとしては，気象庁の地震波速度構造 JMA2001(上野・他，2002)を採用し
た．気象庁一元化震源の読み取り値に臨時観測網データから新たに得られた読み取
り値を加えたものを初期震源とし，気象庁の地震波速度構造モデルを用いて震源再
決定をした． 
再決定された震源と初期震源である気象庁一元化震源の分布を図 5-2 に示す．震
源は大局的には水平な層状に分布し，深さ 12 - 17 km程度を境にして震源が浅部と
深部に分かれているように見える．この深さは，第 2 章で推定された，応力場が顕
著に変化する深さと対応している．再決定前後で大局的な分布は変わらないように
見えるが，一部で震源クラスターがやや収斂する傾向が認められる．例えば，震源
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域南部（F 断面）では震源が共役な面上により収斂する傾向を把握することができ
る． 
2011/3/19に震源域南部で発生した地震，2011/3/23に震源域北部で発生した地震，
2011/4/12に震源域中央部で発生した地震周辺の震源分布をそれぞれ図 3-3, 3-4, 3-5
に示す．灰色の丸で期間中に発生した全ての地震を表し，青の丸でそれぞれの本震
発生から一週間以内の余震を表している．それぞれの断層走向を横切る断面を見る
と，西傾斜の並びに沿う活動と東傾斜の並びに沿う活動の両方が卓越していること
が分かる．しかしながら，それぞれの本震発生から一週間以内の余震は西傾斜の断
層面に沿うように分布しており，各本震が西傾斜の断層面ですべりを生じたことを
示唆している． 
主応力軸・応力比の推定には，F-netおよび気象庁により推定されたメカニズム解
を用いる．第 2章では，2011年福島県浜通りの地震の震源域で，応力場が深さと共
に顕著に変化することを指摘した．すなわち，震源域の浅部 (< 約 14 km)の応力場
が，軸が鉛直の正断層発生応力場であるのに対して，深部 (> 約 14 km)の応力場
は，軸が水平方向を向く逆断層・横ずれ断層発生応力場となる．なお，2011/3/19, 
2011/3/23 , 2011/4/11の 3つの地震（それぞれの領域の本震）は震源域浅部において
発生した．東北沖地震以降では，図 5-2 の鉛直断面図からも分かるとおり，浅部で
発生した地震の数が圧倒的に多く，かつ水平方向に広がりを持つのに対して，深部
で発生した地震の数は比較的少なく分布は局所的である．このため，本章では，震
源域浅部の応力場に注目し，用いる地震のメカニズム解の深さを 12 km以浅に限定
する． 
対象期間内に発生した 12 km以浅の再決定震源に注目すると，F-netから 369個，
気象庁から 226 個のメカニズム解を用いることができる．このうち，本震前の期間
に得られたメカニズム解の個数は 96個，本震後の期間に得られたメカニズム解の個
数は 499個である． 
得られたメカニズム解の空間分布を図 5–6に示す．メカニズム解のタイプの分類
は第 2章と同様に P, T, B軸の傾斜角に基づいて行った．本震前後を合わせて，逆断
層のメカニズム解が 7 個，横ずれ断層型のメカニズム解が 14 個，正断層型のメカ
ニズム解が 589 個であった．本震前も後も，正断層型のメカニズム解がそのほとん
どを占める．図中には，引間 (2012)により強震動波形データを用いて推定された 4
月 11日福島県浜通りの地震の地震時すべり分布も示した．また，F-netにより求め
られたメカニズム解を用いて，マグニチュード M と断層長さ 	(km)・断層面積 
	(km)・すべり量 	(m)のスケーリング則 (宇津，2001) 
log  = 0.5 − 1.85   (5-1) 
log  =  − 4.0    (5-2) 
log  = 0.5 − 3.1    (5-3) 
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に基づき 2011/3/19に発生したMw5.8の地震と, 2011/3/23に発生したMw5.7の地
震，2011/4/12に発生したMw5.9の断層モデルを作成した．ここで，断層面の位置，
走向，傾斜角は，それぞれ本震のメカニズム解，および本震直後の震源分布から推
定した．図 5-3, 5-4, 5-5に推定された断層面を水平面・断面に投影してプロットし
た．表 5-1に，求めた断層モデルのパラメータを示す．  
 
5-3. 起震応力場の推定 
 
得られたメカニズム解に，応力テンソル・インバージョンの手法を適用して，2011
年福島県浜通りの地震震源域の応力場を推定する．応力テンソル・インバージョン
は，Michael (1984, 1987)による方法を用いた．本震震源域の主応力軸方向の空間変
化を可能な限り詳細に調べるために，第 4 章と同様に，メカニズム解が求められた
地震の震源位置ごとに主応力軸方向・応力比を推定する． 
まず，メカニズム解が求められた各地震の震源を中心にして，そこから距離が近
い順に最大 25個までの地震のメカニズム解を用いて，応力テンソル・インバージョ
ンの手法を適用して，応力場を推定する．ただし，応力テンソル・インバージョン
の際に，中心にとる各地震の震源から不当に離れたメカニズム解が用いられないよ
うに，本震後の期間では中心点となる各地震の震源からの離隔距離が 6 km，メカニ
ズム解の個数が比較的少ない本震前の期間では離隔距離が 8 km を超えた場合イン
バージョンに採用しないこととする．上記の条件において，メカニズム解が 10個以
上の場合にのみ応力場を推定する． 
図 5-7 に，応力テンソル・インバージョンに使用したメカニズム解の，中心とな
る各地震の震源からの距離の頻度分布を示す．本震後の期間では，中心にとる各地
震の震源からの距離は，最大でも 6 km以内の地震のメカニズム解のみを用いること
としたが，その多くは 4 km 程度の範囲内に入る．一方で，本震前の期間では，求
められたメカニズム解の数が少ないため，中心にとる各地震の震源からの距離が 8 
km程度までの比較的広い範囲で発生した地震のメカニズム解が用いられている．得
られた主応力軸方向の空間変化をみる際には，この程度の空間分解能であることに
注意する必要がある． 
 
5-4. 2011年福島県浜通りの地震震源域の起震応力場 
 
 推定された 本震前後の 軸の方向の空間分布を，図 5-8に示す．また，軸が推
定された深さを色で分けて表す．図 5-9には，軸の方向の 95 %信頼範囲を青の扇
の幅で示してある．本震前の期間における 軸の方向を見ると，空間的におおよそ
一様に，ほぼ東西を向いていることが分かる．この方向はプレートの曲げ変形によ
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り生じると考えた場合に予測される西北西-東南東方向と大まかには一致するが，第
2 章で推定した 2011 年東北沖地震の静的応力変化の 軸の方向の方によく合う．
一方，本震後の期間で推定された 軸の方向は，上記本震前の場合と顕著に異なっ
ているだけではなく，空間的に 軸の方向が変化する．すなわち，2011年福島県浜
通り地震のすべり域周辺では, その東部および南部において 軸が東西方向を向く
が，中央部から西部にかけては，それとは異なり南北方向を向く．震源域北部の 3/23
に発生したMw5.7の地震のすべり域では 軸が平均的に北西方向を向いているが，
すべり域中央部から北部にかけては 軸が北北西-南南東方向を，南部では西北西-
東南東方向を向く．震源域南部の 3/19 に発生した Mw5.6 の地震のすべり域では，
中央部で 軸がおよそ東西方向を向くが，南端部では 軸の方向が反時計回りに回
転し，北東-南西方向に近い．全体として，軸の方向があたかも 2011 年福島県浜
通り地震のすべり域を中心とした同心円状のような分布を呈する．この特徴的な分
布にみられる 軸方向の空間不均質は，図 5-6に示した 95 %信頼範囲でみても有意
である． 
ここで得られた 軸の空間パターンは，第 4章でみられた 2008年岩手・宮城内
陸地震震源域における本震後の 軸の空間パターンとよく似ている．第 4 章では，
本震後の期間における余震源域で見られる特徴的な応力場の空間不均質が，本震前
にはみられなかったこと，すべり量の大きかった領域を囲んで同心円状にみられる
ことから，それが本震による地震すべりに伴う静的応力変化に起因する可能性を指
摘した．そして，複数の地震すべりモデルを用いて，静的応力変化による応力分布
の推定を行い，本震後の期間において得られた 軸方向の特徴的な空間分布のパタ
ーンが，本震の静的応力変化による 軸方向とほぼ一致することを明らかにした． 
2011年福島県浜通りの地震の震源域の応力場に関しても，その空間不均質が本震
による静的応力変化に起因する可能性がある．そこで，震源域で発生した 4 つの大
地震による静的応力変化の推定を行った．最初に，2011年福島県浜通りの地震のす
べりモデルとして，引間 (2012)により強震動波形データを用いて推定されたすべり
モデルを採用し，半無限均質弾性媒質における Okada (1992)の理論式に基づき，本
震に伴う静的応力変化を計算した．この際，弾性定数として，ヤング率 80 GPa, ポ
アソン比 0.25 を仮定した．計算によって得られた本震後の 軸方向の空間分布を
図 5-10(a)に示す．観測から推定された応力場と直接比較できるように，応力テンソ
ル・インバージョンの際に中心にとった各地震の震源位置に，軸の方向を線分で
示している．地震時すべりの大きかった領域に近い余震域の中央部において 軸の
方向が大きな同心円状の分布をする空間パターンが認められる．これは，観測から
推定された本震後の 軸方向の空間パターンと調和的である．しかしながら，観測
でみられた 3/19 Mw 5.7 地震震源域南端部における北東-南西方向を向く 軸方向
は，図では異なり，軸方向はむしろやや東西方向を向く． 
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ところで，2011年 4月 12日以降の震源域の応力場には，2011年福島県浜通りの
地震以前に発生した他の大きな地震の影響も考慮されるべきである．前節でスケー
リング則と F-net のメカニズム解から推定した 2011/3/19 の Mw5.8 の地震と
2011/3/23のMw5.7の地震，2011/4/12のMw5.9の地震の断層モデルによる静的応
力変化による応力場の計算を行った．この 3地震による静的応力変化に，2011年福
島県浜通り地震の地震時すべりモデル（引間 ，2012）による静的応力変化を足し合
わせて求めた 軸方向を図 5-10 (b)に線分で示した． 2011年福島県浜通り地震の
みの場合の図 5-10 (a)と比較すると，震源域中央部から北部にかけて見られる 軸
方向はほぼ同じ向きであるものの，震源域南端部においては互いに少し異なる方向
を向く．すなわち 4つの地震を考慮した静的応力変化の 軸の方向（図 5-10 (b)）
は，研究対象域南端部では北東-南西方向を向くのに対して，福島県浜通りの地震の
みの場合（図 5-10 (a)）には 軸方向が東西方向を向く．観測から推定された本震
後の 軸方向とよく合うのは前者である．すなわち，2011/3/19の地震と 2011/3/23
の地震，2011/4/12 の地震を考慮して求めた静的応力変化は，2011 年福島県浜通り
の地震のみの場合の静的応力変化よりも観測された本震後の震源域の応力場と良く
一致する． 
次に，静的応力変化の応力分布に対する震源断層のモデル依存性の有無を調べる
ために，他の震源断層モデルについても同様の計算を行った．既に静的応力変化の
計算を行った引間 (2012)では，近地強震動波形データに基づき，2 枚の矩形断層面
上で不均質なすべり分布が求められている．一方で，より単純なすべりモデルとし
て，測地データを用いて国土地理院により 1 枚の矩形断層の一様すべりモデル 
(http://www.gsi.go.jp/common/000060655.pdf)が提案されている．ここではそのモデ
ルを用いて静的応力変化の計算を行った．その結果を，図 5-10 (a)の場合と同様に，
軸方向の空間分布として図 5-11 (a)に示す．引間（2012）の場合と同様に，この静
的応力変化に 2011/3/19の地震と 2011/3/23の地震，2011/4/12の地震による静的応
力変化を足し合わせて求めた 軸方向の空間分布を図 5-11 (b)に示す．国土地理院
により推定された単一矩形断層モデルを採用しても，引間 (2012)による不均質すべ
りモデルの場合と同様に，地震時すべりの大きかった領域を中心として 軸の方向
が同心円状の分布をしていることが分かる．すなわち，この 軸方向の空間分布の
パターンは，すべりモデルの違いにほとんど影響されない特徴的なパターンである
と言える． 
このことから，本震後の期間に観測から推定された応力場の顕著な空間不均質は，
本震前にはほぼ一様であった応力場が，本震の地震時すべりによる静的応力変化が
加わった結果形成されたものと考えることができる．  
 
5-5. 2011年福島県浜通りの地震震源域の差応力の大きさの推定 
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実際に本震によって主応力軸が回転したのであれば，本震前の期間におけるこの
領域の偏差応力の大きさは，静的応力変化に顕著に擾乱される程度に小さかったこ
とになる．本節では，本震前の期間における当該領域の偏差応力の大きさを推定す
るために，第 4章と同様のフォワード・モデリングによる数値実験を行った． 
まず，本震前の応力場が空間的に一様であったと仮定し，本震前の期間のデータ
を用いた応力テンソル・インバージョンにより得られた結果を用いる．すなわち，
軸は鉛直方向，軸は水平でかつ方位 297 ﾟを向くこと，応力比 R =  = 0.90を
仮定した．本震前後の偏差応力テンソルの差  − 	が，本震に伴う静的応力
変化 	
によるとする次式に基づいて，本震後の偏差応力テンソルを計算する． 
 = 	 + 		
   (5-1) 
応力テンソル・インバージョンでは応力の絶対値は求まらない．ここでは，観測
と比較して最適値を見つけるため，差応力の大きさを様々な値に設定する．これに
より，本震前の応力テンソル が決定される．こうして得られた本震前の期間に
おけるモデル応力場の応力テンソルに，本震による静的応力変化分 	
を足し
合わせることにより，本震後のモデル応力場 の応力テンソルを求めることが
できる．最後に，このようにして得られた本震後のモデル応力場（主応力軸方向の
空間分布）が観測から得られた本震後の主応力軸方向の空間分布と一致するように，
本震前の期間における差応力の大きさの最適値を試行錯誤的に探索することにより，
本震前の差応力の大きさを推定する． 
差応力の値として，100 MPa, 50.0 MPa, 30.0 MPa, 20.0 MPa, 15.0 MPa, 10.0 
MPa, 5.0 MPa, 1.0 MPaの 8通りを仮定して，得られた本震前の偏差応力テンソル
に，静的応力変化分を足し合わせて本震後のモデル応力場を求めた．本震による静
的応力変化の計算には，既に述べたように，(1) 引間 (2012)により推定されたすべ
りモデル，(2) 国土地理院により推定されたすべりモデルの 2 通りのすべりモデル
を採用した．得られた本震後のモデル応力場を，それぞれ図 5-12，図 5-13に示す．
図から，差応力が 10 MPaを超えるような場合には，どちらの地震時すべりモデル
を採用した場合であっても，軸方向の空間分布のパターンが空間的に一様に西北
西-東南東方向を向き，観測された 軸の方向を再現することができない．これに対
して，差応力の大きさが約 10 MPaより小さければ，観測から得られた 軸方向の
空間分布の特徴的なパターンをおおまかに再現することが可能である． 
ただし，ここで，2011年福島県浜通り地震の本震前に推定されていた応力比の値
が，R =  = 0.90と比較的大きな値を取っていたことに注意する必要がある．数
値実験に見られた 軸方向の水平面内での回転は，同じく水平面内に含まれていた 
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軸との間で主応力の大きさの関係が変化したことにより生じたものと考えること
ができる．そのため， との大きさが近い，すなわち  − の値が小さいほど，
軸が回転し易いと推測される．差応力を Sとした時， 
 −  = (1 − )    (5-1) 
と書ける．例えば，応力比 Rの値が 0.9から 0.8に減少したとすると，差応力の値
が同じ場合でも， − の大きさは元の 2倍になる．一方，応力比 Rの値が 0.9か
ら 0.95に増加したとすると， − の大きさは元の 1/2倍になる．このように Rが
1に近い時には，その誤差により軸の回転しやすさが大幅に変化してしまうことに
なる．実際に推定された本震前の 2011年福島県浜通り地震震源域における応力比の
95%誤差範囲はおよそ 0.8 – 0.95であった． 
応力比 Rの値を 0.8, 0.95として，上記と同様のフォワード・モデリングを行った
結果を，それぞれ図 5-14, 図 5-15, および図 5-16, 図 5-17に示す．応力比 Rの誤差
により，予測していた通り，推定される差応力の上限が，1/2倍から 2倍程度変化す
ることがわかる．すなわち，本震後の期間にみられる応力場の特徴的な空間不均質
を説明するためには，本震前の差応力の大きさはおよそ 15 MPa以下であったこと
が要請される． 
 
5 – 6. 議論 
 
前節で述べたように，本震後の期間にみられる応力場の特徴的な空間不均質，す
なわち，2011年福島県浜通りの地震においてすべりの大きかった領域を中心とする
軸方向の同心円状の分布を説明するためには，この領域で本震前の差応力の大き
さが < 約 15 MPaというきわめて小さい値である必要がある．  
ただし，本震前と後の地震発生域の分布が厳密には一致しないため，本震発生後
の期間にみられる応力場の顕著な空間不均質が本震発生より存在していた可能性も
考えられる． 本震前の期間においては，軸は空間的に概ね一様な西北西-東南東方
向を向いており，軸の方向が空間的に短い空間スケールで変化する応力場であっ
た可能性は考え難い．しかし，本震前の期間に当該領域に地震のメカニズム解が十
分に数多くはないため，上記の可能性を完全に否定できない． 
第 2章で示されたように，2011年福島県浜通りの地震の震源域を含む東北日本前
弧域の応力場は，プレート収束により形成される応力の主要部分を説明可能な島
弧・背弧域とは大きく異なる．しかし，2011年福島県浜通りの地震の震源域では，
浅部と深部とに明瞭に分かれた震源分布に対応する応力場の顕著な深さ変化が顕著
で，この応力場がプレート曲げ変形により形成されている可能性を示唆する．本章
で得られたローカルな本震後の応力場の特徴的な空間不均質は，プレート曲げ変形
により形成された偏差応力の大きさが，M6-7級の地震によって擾乱を受けるほど強
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いものではないことを意味する． 
  
5 –7. まとめ 
 
本章で得られた結果は，以下の通りである． 
 
(1) 防災科学技術研究所 F-net，気象庁により推定されたメカニズム解を用いた応力
テンソル・インバージョンの手法により，2011 年福島県浜通りの地震と 2011/3/19 
(Mw5.8)，2011/3/23 (Mw5.7)，2011/4/12 (Mw5.9)の 4つの地震前後での震源域の応
力場の詳細な空間分布の推定を行った．震源は，臨時地震観測網によるデータを加
えて Double difference法により再決定したものを用いた．得られた応力場は，本震
前の期間では 軸の方向が空間的におよそ一様で，東西方向を向く．これに対し，
本震後は本震前と異なり， 軸がすべりの大きかった 2011年福島県浜通り地震震源
域中央部を同心円状に取り巻く特徴的な空間分布のパターンを示した．さらに詳細
に見ると，Mw5.8震源域南端部では，軸の方向が北東-南西方向を向く．本震後の
期間において得られた軸のこの特徴的な空間分布のパターンは，上記 4 地震によ
る静的応力変化を足し合わせて求めた軸の分布とほぼ一致する． 
 
(2) 本震後の応力場の顕著な空間不均質は，空間的に一様であった本震前の震源域の
応力場に上記 4 地震による応力擾乱が加わったことによると考えることで説明可能
である．そうであれば，本震前の応力場は空間的に一様であったとの仮定に基づき，
本震前の差応力の大きさを見積もることができる．その結果，本震前の差応力の大
きさは約 15 MPa以下であったと推定される． 
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図 5-1. 震源再決定とメカニズム解の推定に用いた観測点と震源の分布（灰色の逆三角：定常観測点，黄色の逆三角：臨時観測点．灰色の丸：1997年から 2012/9/30
までの期間に発生した地震の気象庁一元化震源）．ビーチボールは，研究対象範囲（黒の細線枠で示した３つの地域）で発生した地震のうち， Mw が 5.5 より大き
い地震のメカニズム解を示す．研究対象範囲は，黒枠により，震源域北部・中央部・南部と定義した．赤と緑のコンターにより，引間 (2012)により推定された 2011
年福島県浜通りの地震の井戸沢断層，湯ノ岳断層上のすべり分布を，メートルを単位にして示す．PA: 太平洋プレート，NA: 北米プレート，EU: ユーラシアプレー
ト，PHS: フィリピン海プレート． 
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図 5-2. Double-Difference法により再決定した地震の震源分布．左図は平面図で，中央と右の 2図は左図の A~Fの測線に沿う鉛直断面に投影した震源分布を示す．
右図に，断面に投影した再決定震源の分布を示す．比較のために，中央の図に初期震源として使用した気象庁一元化震源の断面も示している．側線間隔は 12 kmと
し，最も近い側線に青の丸で震源を投影した． 
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図 5-3. 2011/3/19に発生したMw 5.8の地震周辺の再決定震源分布．左図は平面図で，矩形によりスケーリング則を用いて求めたMw 5.8の地震の断層面の平面投影
を示す．右図は左図の A~Fの測線に沿う鉛直断面に投影した震源分布を示す．青色の丸でMw 5.8の地震発生後 7日間の間に発生した地震を，灰色の丸でそれ以外
の地震を表す．黒の線分でスケーリング則を用いて求めたMw 5.8の地震の断層面を，赤の線分で 7日間の余震分布と良く合うように平行移動させた断層面を示す．
ビーチボールで，F-netにより推定されたモーメントテンソル解を示す． 
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図 5-4. 2011/3/23に発生したMw 5.7の地震周辺の再決定震源分布．左図は平面図で，矩形によりスケーリング則を用いて求めたMw 5.7の地震の断層面の平面投影
を示す．右図は左図の A~Fの測線に沿う鉛直断面に投影した震源分布を示す．青色の丸でMw 5.7の地震発生後 7日間の間に発生した地震を，灰色の丸でそれ以外
の地震を表す．黒の線分でスケーリング則を用いて求めたMw 5.7の地震の断層面を，赤の線分で 7日間の余震分布と良く合うように平行移動させた断層面を示す．
ビーチボールで，F-netにより推定されたモーメントテンソル解を示す． 
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図 5-5. 2011/4/12に発生したMw 5.9の地震周辺の再決定震源分布．左図は平面図で，矩形によりスケーリング則を用いて求めたMw 5.9の地震の断層面の平面投影
を示す．右図は左図の A~Fの測線に沿う鉛直断面に投影した震源分布を示す．青色の丸でMw 5.9の地震発生後 7日間の間に発生した地震を，灰色の丸でそれ以外
の地震を表す．黒の線分でスケーリング則を用いて求めたMw 5.9の地震の断層面を，赤の線分で 7日間の余震分布と良く合うように平行移動させた断層面を示す．
ビーチボールで，F-netのモーメントテンソル解を示す． 
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図 5-6. メカニズム解の分布． (a) 本震前，(b) 本震後の地震のメカニズム解をビーチボールで示す．赤色が逆断層型，緑色が横ずれ断層型，青色が正断層型，黒色
が未分類のメカニズム解を示す．赤と緑のコンターにより，引間 (2012)により推定された 2011 年福島県浜通りの地震の井戸沢断層，湯ノ岳断層上のすべり分布を
示す．濃い灰色の長方形は，スケーリング則により求めた 2011/3/23のMw5.7の地震と 2011/3/19のMw 5.8，2011/4/12のMw 5.9の地震の断層面投影を表す． 
 
118 
 
 
 
 
図 5-7. 応力場の推定に使用したメカニズム解の中心にとる地震の震源からの距離の頻度分布．横軸に中心からの距離 (km)を，縦軸に頻度(%)を表す． 
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図 5-8. 本震前後の期間における	軸の方向の分布．震源域北部では 2011/3/23 発生の Mw5.7 の地震，震源域中央部では 2011 年福島県浜通りの地震，震源域南部
では 2011/3/19発生のMw5.8の地震の (a) 前と (b) 後で推定したσ3軸の方向を線分で表す．カラースケールにより，軸を推定した深さ (km)を表す．コンターに
より，引間 (2012)により推定された 2011年福島県浜通りの地震のすべり分布を示す．濃い灰色の長方形は，スケーリング則により求めた 2011/3/23のMw5.7の地
震と 2011/3/19のMw 5.8，2011/4/12のMw 5.9の地震の断層面投影を表す． 
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図 5-9. 本震前後の期間における 軸方向の 95%信頼範囲分布．(a) 震源域北部では 2011/3/23のMw 5.7の地震の前，震源域中央部では 2011年福島県浜通りの地
震の前，震源域南部では 2011/3/19のMw5.8の地震の前，(b) 2011/4/12のMw5.9の地震後の 軸方向の 95%信頼範囲を青の扇により表す． 
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図 5-10. 2011年福島県浜通りの地震に伴う静的応力変化の 軸の方向の分布．深さをカラースケールで表す．(a) 引間 (2012)によるすべりモデル，(b) 引間 (2012)
によるすべりモデルとスケーリング則から求めた 2011/3/23発生の Mw5.7の地震，2011/3/19発生の Mw5.8の地震，2011/4/12発生の Mw5.9の地震の断層モデル
を用いて推定した．コンターにより，引間 (2012)により推定された 2011 年福島県浜通りの地震のすべり分布を示す．濃い灰色の長方形は，スケーリング則により
求めた 2011/3/23のMw5.7の地震と 2011/3/19のMw 5.8，2011/4/12のMw 5.9の地震の断層面投影を表す． 
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図 5-11. 2011 年福島県浜通りの地震に伴う静的応力変化の 軸の方向の分布．深さをカラースケールで表す．(a) 国土地理院による矩形断層モデル，(b) 国土地理
院による矩形断層モデルとスケーリング則から求めた 2011/3/23発生のMw5.7の地震，2011/3/19発生の Mw5.8の地震，2011/4/12発生の Mw5.9の地震の断層モ
デルを用いて推定した．濃い灰色の長方形は，国土地理院により推定された断層モデルおよびスケーリング則により求めた 2011/3/23のMw5.7の地震と 2011/3/19
のMw 5.8，2011/4/12のMw 5.9の地震の断層面投影を表す． 
123 
 
 
図 5-12. フォワード・モデリングにより求めた本震後のモデル応力場の 軸の分布．線分の色は計算深度を表す（図 5-5を参照）．本震前の差応力を 100.0 MPa, 50.0 
MPa, 30.0 MPa, 20.0 MPa, 15.0MPa, 10.0MPa, 5,0MPa, 1.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 297 ﾟである．応力比の値
には，R=0.90を仮定した．静的応力変化は，引間 (2012)によるすべりモデルとスケーリング則から求めた 2011/3/23発生のMw 5.7の地震，2011/3/19発生のMw 5.8
の地震，2011/4/12発生のMw 5.9の地震の断層モデルを用いて推定した． 
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図 5-13. フォワード・モデリングにより求めた本震後のモデル応力場の 軸の分布．線分の色は計算深度を表す（図 5-5を参照）．本震前の差応力を 100.0 MPa, 50.0 
MPa, 30.0 MPa, 20.0 MPa, 15.0MPa, 10.0MPa, 5,0MPa, 1.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 297 ﾟである．応力比の値
には，R=0.90を仮定した．静的応力変化は，国土地理院 (2012)によるすべりモデルとスケーリング則から求めた 2011/3/23発生のMw 5.7の地震，2011/3/19発生
のMw 5.8の地震，2011/4/12発生のMw 5.9の地震の断層モデルを用いて推定した．  
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図 5-14. フォワード・モデリングにより求めた本震後のモデル応力場の 軸の分布．線分の色は計算深度を表す（図 5-5を参照）．本震前の差応力を 100.0 MPa, 50.0 
MPa, 30.0 MPa, 20.0 MPa, 15.0MPa, 10.0MPa, 5,0MPa, 1.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 297 ﾟである．応力比の値
には，R=0.80を仮定した．静的応力変化は，引間 (2012)によるすべりモデルとスケーリング則から求めた 2011/3/23発生のMw 5.7の地震，2011/3/19発生のMw 5.8
の地震，2011/4/12発生のMw 5.9の地震の断層モデルを用いて推定した． 
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図 5-15. フォワード・モデリングにより求めた本震後のモデル応力場の 軸の分布．線分の色は計算深度を表す（図 5-5を参照）．本震前の差応力を 100.0 MPa, 50.0 
MPa, 30.0 MPa, 20.0 MPa, 15.0MPa, 10.0MPa, 5,0MPa, 1.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 297 ﾟである．応力比の値
には，R=0.95を仮定した．静的応力変化は，引間 (2012) によるすべりモデルとスケーリング則から求めた 2011/3/23発生のMw 5.7の地震，2011/3/19発生のMw 
5.8の地震，2011/4/12発生のMw 5.9の地震の断層モデルを用いて推定した． 
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図 5-16. フォワード・モデリングにより求めた本震後のモデル応力場の 軸の分布．線分の色は計算深度を表す（図 5-5を参照）．本震前の差応力を 100.0 MPa, 50.0 
MPa, 30.0 MPa, 20.0 MPa, 15.0MPa, 10.0MPa, 5,0MPa, 1.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 297 ﾟである．応力比の値
には，R=0.80を仮定した．静的応力変化は，国土地理院 (2012) によるすべりモデルとスケーリング則から求めた 2011/3/23発生の Mw 5.7の地震，2011/3/19発
生のMw 5.8の地震，2011/4/12発生のMw 5.9の地震の断層モデルを用いて推定した． 
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図 5-17. フォワード・モデリングにより求めた本震後のモデル応力場の 軸の分布．線分の色は計算深度を表す（図 5-5を参照）．本震前の差応力を 100.0 MPa, 50.0 
MPa, 30.0 MPa, 20.0 MPa, 15.0MPa, 10.0MPa, 5,0MPa, 1.0 MPaとして計算した．仮定した主応力軸の方向は，軸が鉛直，軸が方位 297 ﾟである．応力比の値
には，R=0.95を仮定した．静的応力変化は，国土地理院 (2012) によるすべりモデルとスケーリング則から求めた 2011/3/23発生の Mw 5.7の地震，2011/3/19発
生のMw 5.8の地震，2011/4/12発生のMw 5.9の地震の断層モデルを用いて推定した．
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第 6 章 議論および結論 
 
6-1. 議論 
 
地震発生の物理に基づいて地震を予測するためには，地球内部の偏差応力の大き
さと断層強度の情報が必要不可欠である．その情報を得る有力な手法の一つとして，
大地震による応力場の擾乱の程度を利用する方法がある．つまり，余震データの応
力テンソル・インバージョンにより推定される大地震後の応力場から，震源断層モ
デルによる静的応力変化分を差し引くことにより，地震前の対象地域の応力場を復
元するものである．もしくは，常時地震活動データが豊富であれば，本震前後の応
力場の変化を直接比較し，主応力軸の回転の程度から差応力に関する情報を引き出
すことができる．ただし，応力テンソル・インバージョンには時空間区分に関する
本質的な問題点があり，サンプリングを行う小領域内で応力場が一様という仮定が
成り立たたなければならない．したがって，応力場に空間的不均質があるような場
合には，応力場の空間不均質に起因する見掛けの変化を，大地震前後の応力場の変
化と誤認しかねない（e.g. Smith & Dietrich, 2011）． 
本研究では，応力場の空間不均質の可能性を考慮に入れつつ，大量のメカニズム
解データを用いて，可能な限り細かい空間分解能で大地震前後の応力場の変化を調
べてきた．本節では，各章で得られた結果を上記観点から総括的に議論し，本論全
体をとりまとめる． 
 
6-1-1. 東北沖地震後の主応力軸の逆転 
 
第 2 章において，東北沖地震前後の応力場の空間分布の推定を行った結果，海域
下の上盤プレート内のうち，すべり量の大きかった領域の直上では，西北西-東南東
方向の圧縮応力場から西北西-東南東方向の引張応力場へと応力場が逆転した．これ
を応力場の逆転ではなく，本震前より存在した応力の空間不均質で説明しようとす
ると，東北沖地震前の上盤側プレート内では，西北西-東南東圧縮の逆断層発生応力
場と，西北西-東南東引っ張りの正断層発生応力場と言う正反対の応力場が空間的に
混在していたことになる．そのような応力場で東北沖地震のような超巨大地震が引
き起こされること，さらに，そのような不均質応力場が長期間にわたって保持され
ることは，非常に考え難い． 
この地域では，既に Hasegawa et al. (2012)が指摘しているように，東北沖地震前
の差応力が 15~25 MPaより小さかったと考えるのが妥当であろう．この差応力の大
きさ 15~25 MPaは，静水圧状態の間隙水圧を仮定して求めた摩擦強度に比べてはる
かに小さい．摩擦強度を大幅に減少させる over-pressured fluidが存在するなどのメ
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カニズムが関わらない限り，地震は発生し得ないはずである．逆に言えば，東北沖
上盤側プレート内において，地震発生の際には，必ず摩擦強度を減少させる何かし
らのメカニズムが関わっているはずであり，そのようなメカニズムの同定が，地震
発生予測に繋がる可能性がある． 
 
6-1-2. 東北沖地震後の主応力軸の回転と東北沖地震前の応力場の空間不均質 
 
Hasegawa et al. (2012)が指摘した震源域近傍以外にも，東北沖地震前後で主応力
軸方向が顕著に変化している領域がもう一つ存在する．島弧・背弧域北部に位置す
る 1914 年 M 7.1秋田県仙北地震震源域である．そこでは東北沖地震に伴って最大
主応力軸方向の回転がみられた．(1) この地域では，地震前に差応力の大きさが 1 
MPa 以下と局所的に極めて小さく，本当に主応力軸が回転した，(2) 東北地震前か
ら応力場が数 km – 10 km以下という極めて短い空間スケールで変化しているため，
東北沖地震によって選択的に地震が誘発されたことによる見掛けの変化はあったも
のの主応力軸方向そのものは変化していない，という 2つの可能性が考えられる． 
ここでは，可能性 (2)で想定しているような，東北沖地震以前から顕著な空間不均
質が存在した可能性について考察する．確かに，第 2 章で得られた東北沖地震前の
島弧・背弧域の応力場の空間分布をみると，応力レジームが地形に対応して空間変
化する明瞭な傾向が見られる．しかしながら，最大主応力軸に限れば，その方向は
空間的に非常に一様であり，プレート収束の方向と平行な西北西-東南東方向を向く．
可能性 (2)が成立するためには，最大主応力軸にも強い空間不均質が存在していなけ
ればならないはずである． 
応力場に顕著な空間不均質を生じさせる要因の一つと考えられるのは，過去に発
生した内陸の大地震に伴う静的応力変化である．第 4 章では， 2008 年岩手・宮城
内陸地震震源域において，応力場の空間分布の推定を行った．震源域の直上および
その周囲で非常に多点からなる稠密臨時地震観測網が展開されていたため大量のメ
カニズム解が求まり，きわめて高い空間分解能で応力場を推定することができた．
得られた 最大主応力軸方向の空間分布を見ると，震源域のごく近傍において最大主
応力軸方向の分布に非常に顕著な空間不均質が見出だされた．中には 最大主応力軸
が南北方向という周囲と大きく異なる方向を示す地域さえある．島弧・背弧域では
ないが，第 5章で得られた 2011年福島県浜通り地震の震源域の応力場にも，最小主
応力軸方向が地震時すべり域を取り巻くように同心円状に向くという，非常に顕著
な空間不均質が検出された．そして，これらの空間的に不均質な応力場が，それぞ
れ 2008年岩手・宮城内陸地震と 2011年福島県浜通り地震の静的応力変化によりも
たらされたと推定した． 
したがって，1914年秋田県仙北地震震源域においても，秋田県仙北地震に伴う静
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的応力変化により応力場が局所的に擾乱されていた可能性がある．東北日本では，
プレート同士の収束により，西北西-東南東方向の歪が蓄積し続け，それに伴う西北
西-東南東方向の圧縮応力は次第に増加する．一方，静的応力変化による空間的に不
均質な応力は地震直後から時間の経過とともに次第に減少するであろう．そのため，
応力場の空間不均質はいずれ解消されると考えられるが，それにどの程度の時間が
掛かるかは分からない．したがって，1914年秋田県仙北地震の震源域では，この地
震の静的応力変化による応力場が現在まで残留している可能性がある．その場合，
可能性 (2)で考えているような非常に細かい空間スケールで応力場の空間不均質が
存在していたことになる．同じことは，これまでに発生した他の大規模な地殻内地
震の震源域にも言えよう．過去に発生した内陸の大地震震源域の応力場を詳細に調
べ直して行くことにより， 地球内部の応力状態・断層強度に関して，これまで知ら
れていなかった新たな情報が得られる可能性があろう．また，逆にこの関係を利用
して，短波長の応力場不均質が検出された地域の中から，歴史記録に残っていない
中規模〜大規模地震の存在を抽出できる可能性がある．つまり，海溝型巨大地震に
よる応力擾乱を利用して内陸活断層の地震サイクルに関する情報（最新活動時期な
ど）を引き出すことが可能かもしれない．  
 
6-2. 結論 
 
本研究ではまず，応力テンソル・インバージョンの手法により東北沖地震前後の
東北日本地殻内の主応力軸方向の空間分布を推定した．インバージョンに用いるデ
ータとして，既存のメカニズム解に加えて，東北日本に展開された基盤地震観測網
および臨時地震観測網の波形データから読み取った P 波初動極性も用いて，新たに
メカニズム解を求めた． 
推定された東北沖地震発生前の東北日本の応力場は，島弧・背弧域と前弧域とで
顕著に異なることが明らかになった．島弧・背弧域では，従来の解析結果と同様に，
最大圧縮応力軸が空間的にほぼ一様に西北西-東南東方向を示すのに対し，前弧域で
は北部 (北上山地周辺)と南部 (阿武隈山地周辺)で，それとは顕著に異なる方向を示
す．すなわち，北上山地周辺では南北方向，一方，阿武隈山地周辺では深さにより
異なるが，浅部 (< ~ 14.0 km)では鉛直方向，深部(> ~ 14.0 km)では北西-南東方向
を示す．一方，前弧域中部 (宮城県)の最大圧縮応力軸の方向は，島弧・背弧と同様
の西北西-東南東であった．さらに，東北沖地震発生前の東北日本の島弧・背弧域で
は，応力レジームの空間分布が，地形の分布と対応する傾向が認められた．すなわ
ち，標高が高い山地下では横ずれ断層型の応力場，標高が低い平野下では逆断層型
の応力場が卓越する．このことは，東北日本の島弧・背弧域では応力の大きさが，
地形の重力により擾乱を受ける程度に小さい可能性が考えられる．地形の影響を正
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確に見積もるのは難しいが，簡易的に推定を試みた地殻内のモデル応力場によると，
観測から得られた応力レジームの地形との相関を説明するためには，差応力が ~ 20 
MP程度以下である必要がある． 
東北沖地震発生後の応力場が東北沖地震発生前の応力場と有意に異なる地域が見
出だされた．そのような地域では，地震後の応力場が東北沖地震の静的応力変化の
みで再現される．その 1 つは，太平洋下の上盤プレート内のうち，すべり量の大き
かった領域の直上の地域である．そこでは最大主応力軸方向と最小主応力軸方向が
入れ替わる応力場の逆転が認められる．この地域は，既に Hasegawa et al. (2012)
により，東北沖地震前の差応力の大きさが 15~25 MPaより小さかったと推定されて
いる．もう 1 つは島弧・背弧域北部であり，そこでは東北沖地震に伴って最大主応
力軸方向の回転がみられる．特に， 1914年秋田仙北地震の震源域においては，数 km 
程度の震源位置の違いで地震のメカニズム解が異なる．また，これらを用いて推定
した応力場は，東北沖地震前後で有意に異なる．この観測結果について，(1) この地
域では，地震前の差応力の大きさが 1 MPa以下と局所的に極めて小さかった，(2) 応
力場が数 km – 10 kmという極めて短い空間スケールで変化しているための見掛け
の変化であった，という 2つの可能性が考えられる． 
 
次に，東北日本に稠密に展開された定常地震観測網，臨時地震観測網で観測され
た，深さ 40 km以浅，M ≧1.0の深部低周波微小地震と，M ≧2.0の通常の地震の
波形記録を用いて，cross-correlation 法により，東北日本内陸域地殻内の S 波偏向
異方性構造の推定を行った．島弧・背弧域に分布する観測点で得られた S 波偏向異
方性の特徴には，大きく分けて 2通りあり，（１）S波の速い振動方向が地殻の最大
水平圧縮応力軸方向と平行であるものと，（２）S波の速い振動方向が地表活断層の
走向と平行であるもの，とがある．S波偏向異方性を推定することができた観測点の
数は少ないが，東北日本前弧域においても同様の傾向がみられる． 
推定された速い S 波に対する遅い S 波の到達時刻の遅れは， 0 – 10 km の深さ
範囲で，深くなるにつれて長くなる傾向がある．一方で，10 km 深部では深さとの
間に相関がみられない．このことから，地殻内の S波偏向異方性源が，概ね 0 - 10 km
にあることが示唆される． 
2011 年東北沖地震前と後，両方の期間とも，S 波偏向異方性を推定することがで
きた観測点の数が少なく，2011年東北沖地震前後で S波偏向異方性が有意に変化し
たという結果は得られなかった．特に，東北日本の島弧・背弧域北部において，S
波の速い振動方向が北東-南西方向を向く場合の数が増加したという傾向はみられな
かった．この地域で最大水平圧縮応力軸方向が東西から北東-南西方向に変化した可
能性（第 2章）を支持する結果は得られなかった． 
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さらに，2008年岩手・宮城内陸地震の震源域において，主応力軸方向の詳細な空
間分布の推定を行った．まず，臨時地震観測網によるデータを加えて Double 
difference法を用い震源の再決定を行った．その結果，臨時余震観測網によるデータ
のない期間の震源についても，精度の良い震源分布を得ることができた．次に，臨
時観測網による P波極性データを読み取り，それを加えることにより，3,879個とい
う多数のメカニズム解を決定した．このようにして新たに決めた震源・メカニズム
解を用いて，応力テンソル・インバージョンの手法により，応力場を推定した．そ
の結果，本震前の期間では最大主応力軸の方向が空間的にほぼ一様で，プレート収
束方向と平行な西北西-東南東方向を示す．これに対して，本震後には顕著な変化を
示し，本震時のすべり量の小さかった余震域の北部と南部では，本震前と同様にσ1
軸が西北西-東南東方向を示すものの，地震時変位量が大きかった余震域の中部では，
最大主応力軸方向がすべり量の大きかった領域を同心円状に取り巻くような分布を
する．本震後の期間において得られたσ1 軸のこの特徴的な空間分布のパターンは，
震源断層モデルによる静的応力変化のみから復元される最大主応力軸の分布傾向と
ほぼ一致する． 
このような 2008年岩手・宮城内陸地震本震後の応力場の顕著な空間不均質は，そ
れまで空間的に一様であった本震前の震源域の応力場が本震によって変化した結果
であると推定される．仮に本震前の応力場は空間的に一様であったとすると，本震
前の差応力の大きさは約 20 MPa 以下という結論が導かれる．ただし，本震後の応
力場の顕著な空間不均質が，本震発生以前から存在していた可能性も排除できない．
しかし，その場合，すべり量の大きな余震域中部で，本震発生前に，最大主応力軸
と断層面のなす角が平行に近かったことになり，主応力軸が unfavorable な方向の
応力場で本震が発生したことになる．この場合も，断層強度が極めて弱く，差応力
が小さかったということになる． 
 
最後に， 2011年福島県浜通り地震の震源域において，主応力軸方向の詳細な空間
分布の推定を行った．まず，臨時地震観測網によるデータを加えて Double difference
法を用いて震源再決定を行った．次に，F-net，気象庁により推定されたメカニズム
解に応力テンソル・インバージョンの手法を適用して，主応力軸方向の空間分布の
推定を行った．推定された応力場は，本震前の期間では最小主応力軸が空間的にお
よそ一様で，東西方向を向く．これに対し，本震後には有意な変化を示し，  最小主
応力軸方向が 2011年福島県浜通り地震の震源断層を同心円状に取り巻くような，特
徴的な空間分布のパターンを示した．さらに詳細に見ると，震源域南端部では，最
小主応力軸の方向が北東-南西方向，震源域北端部では，最小主応力軸の方向が北西-
南東方向を向く．本震後に得られた最小主応力軸のこの特徴的な空間分布のパター
ンは，2011年福島県浜通り地震，2011/3/23に震源域北部で発生したMw5.7の地震，
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2011/3/19に震源域南部で発生した Mw5.8の 3つの地震の断層モデルによって再現
される最小主応力軸方向とほぼ一致する．したがって，本震後の期間にみられる応
力場の顕著な空間不均質は，空間的に一様であった本震前の応力場が本震によって
変化した結果であり，その差応力の大きさは~ 10 MPa以下であったことがわかった． 
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